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Le Pacifique tropical ouest (120◦E-160◦W, 20◦S-20◦N) est une re´gion complexe ou`
coexistent deux e´cosyste`mes aux frontie`res variables, et aux caracte´ristiques physiques
et biologiques tre`s diffe´rentes. A l’ouest, les eaux chaudes et peu sale´es de la warm pool
constituent un e´cosyste`me oligotrophe, limite´ en premier lieu par le nitrate. A l’est,
les eaux de la cold tongue sont froides et sale´es ; l’e´cosyste`me est plus productif graˆce
a` l’upwelling e´quatorial, et limite´ par le fer.
Nous utilisons les concentrations en chlorophylle SeaWiFS comme proxy pour
la biomasse phytoplanctonique sur la pe´riode septembre 1997 a` de´cembre 2004. Une
analyse statistique nous permet de de´gager les principaux modes spatiaux-temporels
ou` se concentre la variabilite´ de la chlorophylle. Nous e´tudions ensuite successivement
le cycle saisonnier, un bloom lie´ a` la terminaison de l’e´ve´nement El Nin˜o de 1997-
98 (manifestation de l’activite´ interannuelle) et l’action des coups de vent d’ouest a`
l’e´chelle intrasaisonnie`re.
Cette the`se nous a permis de mettre en e´vidence et d’explorer une variabilite´
biologique dans le Pacifique tropical ouest relativement me´connue, controˆle´e au premier
ordre par la variabilite´ des vents et des courants. Cette e´tude met e´galement en lumie`re
l’influence des ıˆles et re´gions coˆtie`res sur la variabilite´ de la chlorophylle, bien au-dela`
des syste`mes coˆtiers.

Liste des principaux sigles et
abre´viations utilise´s
AFDW Ash-Free Dry Weight (pour le zooplancton)
BLT Barrier Layer Thickness (e´paisseur de la couche barrie`re)
COI Cone of Influence (coˆne d’influence)
DCM Deep Chlorophyll Maximum (maximum profond de chlorophylle)
ENSO El Nin˜o Southern Oscillation
EOF Empirical Orthogonal Functions
EUC Equatorial UnderCurrent (sous-courant e´quatorial)
FFT Fast Fourier Transform
HNLC High Nutrient - Low Chlorophyll
MJO Madden-Julian Oscillation
MLD Mixed Layer Depth (profondeur de la couche me´lange´e)
NEC North Equatorial Current (courant e´quatorial nord)
NECC North Equatorial CounterCurrent (contre-courant e´quatorial nord)
NGCUC New Guinea Coastal UnderCurrent
PNG Papua / New Guinea (Papouasie / Nouvelle-Guine´e)
ROMS Regional Ocean Modeling System
SeaWiFS Sea-viewing Wide Field-of-view Sensor
SEC South Equatorial Current (courant e´quatorial sud)
SECC South Equatorial CounterCurrent (contre-courant e´quatorial sud)
SLA Sea Level Anomalies (anomalies de hauteur de la mer)
SOI Southern Oscillation Index (indice d’oscillation australe)
SSH Sea Surface Height (hauteur de la mer)
SST Sea Surface Temperature (tempe´rature de surface de la mer)
TIW Tropical Instability Wave (onde tropicale d’instabilite´)




Depuis quelques dizaines d’anne´es, la possibilite´ d’un re´chauffement global lie´ aux
activite´s humaines a e´te´ sugge´re´e, puis l’ide´e a fait son chemin dans les esprits, et est aujour-
d’hui largement reconnue par la communaute´ scientifique internationale. Premier coupable
de´signe´ : le dioxyde de carbone (CO2), gaz a` effet de serre que l’homme rejette dans l’at-
mosphe`re depuis le de´but de l’e`re industrielle, a` partir de stocks fossiles (charbon, pe´trole).
L’accumulation du CO2 dans l’atmosphe`re a pour conse´quences une augmentation de l’effet
de serre, et un re´chauffement global de la plane`te.
Afin de pre´voir l’intensite´ et les conse´quences de ce changement climatique, une meilleure
compre´hension du cycle du carbone est indispensable. L’oce´an joue un roˆle majeur dans celui-
ci, a` la fois source et puits de carbone pour l’atmosphe`re, re´gulateur a` l’e´chelle des sie`cles
des concentrations en CO2 atmosphe´rique. Le sche´ma de la page suivante pre´sente de fac¸on
simplifie´e les flux de carbone existant entre les diffe´rents re´servoirs.
La quantite´ de CO2 dans l’atmosphe`re augmente de 3.2 GtC an−1, alors que les rejets
anthropiques (industries et de´forestration) sont de l’ordre de 6.4 GtC an−1. La diffe´rence est
stocke´e en proportion a` peu pre`s e´gale dans la biosphe`re continentale et dans les oce´ans. En
particulier pour ce qui nous inte´resse, le flux anthropique stocke´ dans l’oce´an (1.9 GtC an−1)
est nettement plus faible que les flux e´change´s (∼ 90 GtC an−1), ce qui le rend difficile a`
quantifier pre´cise´ment. Le flux absorbe´ par l’oce´an est stocke´ en profondeur, par des pro-
cessus physiques (dissolution du CO2 puis entraˆınement vers les abysses dans les zones de
formation d’eaux profondes) et biologiques (consommation du CO2 par photosynthe`se des
plantes marines, puis export de matie`re organique ou inorganique solide vers les profondeurs).
Il est particulie`rement important aujourd’hui de parvenir a` estimer de manie`re plus
pre´cise ces flux de carbone, et a` pre´voir la fac¸on dont ils e´volueront dans l’avenir. Pour cela,
une meilleure connaissance des diffe´rents processus implique´s est indispensable. En ce qui
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Cycle global du carbone. Cette repre´sentation sche´matique montre les re´servoirs globaux de carbone en
gigatonnes de carbone (vert, 1 GtC = 1012 kg), ainsi que les flux annuels (rouge) et les taux d’accumulation en
GtC an−1, calcule´s sur la pe´riode 1990 a` 1999. Ces valeurs sont approximatives et des incertitudes conside´rables
existent pour certaines valeurs de flux. D’apre`s la figure 9 de “The Greenhouse Effect and Climate Change”1
(2003).
concerne l’assimilation de CO2 par le phytoplancton (algues marines microscopiques), il est
ne´cessaire de mieux comprendre la variabilite´ et le fonctionnement des e´cosyste`mes marins.
En marge du re´chauffement climatique et du cycle du carbone, d’autres proble´matiques
ne´cessitent une meilleure connaissance du phytoplancton. E´tant le premier maillon de la
chaˆıne alimentaire, sa variabilite´ exerce e´galement un controˆle sur celle des e´chelons tro-
phiques supe´rieurs, jusqu’aux poissons, d’ou` des implications certaines pour la pre´vision des
zones de peˆche par exemple.
De plus, la concentration de phytoplancton dans l’eau de mer modifie la clarte´ de
celle-ci, donc la fac¸on dont la chaleur est emmagasine´e dans l’oce´an, et donc la physique
meˆme de l’oce´an : tempe´rature de l’eau, stratification, profondeur de la couche me´lange´e,
phe´nome`nes de divergence et d’upwelling, etc (voir par exemple (Murtugudde et al., 2002)).
Si la fac¸on dont la dynamique de l’oce´an controˆle la biologie commence a` eˆtre relativement
bien comprise, les chercheurs commencent a` peine a` tenter de comprendre les re´troactions
de la biologie sur la physique.
Cette the`se s’inscrit dans cette proble´matique de l’e´tude du phytoplancton : l’objectif
est d’e´tudier les me´canismes de variabilite´ du phytoplancton dans une re´gion
particulie`re, le Pacifique tropical ouest (120◦E-160◦W, 20◦S-20◦N).
1 accessible en ligne a` l’adresse http://www.bom.gov.au/info/GreenhouseEffectAndClimateChange.pdf.
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↪→ Re´gion d’e´tude : le Pacifique tropical ouest
Le Pacifique tropical est une re´gion oce´anique particulie`rement e´tudie´e, tant du point
du vue physique que biologique. Tout d’abord parce que c’est le sie`ge d’un e´ve´nement clima-
tique majeur : le phe´nome`ne El Nin˜o, manifestation du couplage oce´an/atmposhe`re ayant
lieu tous les 3 a` 7 ans, perturbation du climat a` l’e´chelle globale ayant un impact conside´rable
sur la biosphe`re et les activite´s humaines. D’autre part, le Pacifique tropical, dans ses zones
centrale et est, joue un roˆle important dans le cycle du carbone. Cette re´gion d’upwelling, for-
tement productive, est a` la fois source et puits de CO2 atmosphe´rique : de´gazage de CO2 vers
l’atmosphe`re a` cause de l’upwelling, et absorption par la pompe biologique. En conse´quence,
le fonctionnement des e´cosyste`mes du Pacifique tropical centre/est a e´te´ beaucoup e´tudie´, et
est relativement bien compris aujourd’hui.
La dynamique du Pacifique tropical ouest a e´te´ tre`s e´tudie´e e´galement, car l’on pense
aujourd’hui qu’El Nin˜o y naˆıt ; comprendre cette re´gion est donc essentiel pour pre´voir son
apparition. Cependant par contraste avec le Pacifique centre/est, le Pacifique tropical ouest
est majoritairement une re´gion oligotrophe, c’est-a`-dire peu productive. Peu d’e´tudes ont
e´te´ re´alise´es sur la biologie et les e´cosyste`mes dans cette re´gion. Pourtant, des ruptures
d’oligotrophie (enrichissement de l’oce´an) sont observe´es a` diffe´rentes e´chelles de temps et en
diffe´rents endroits, et des captures de thons exceptionnellement e´leve´es sont re´alise´es dans la
re´gion (Lehodey et al., 1997), ce qui sugge`re que le Pacifique tropical ouest est biologiquement
plus actif que ce que l’on pourrait imaginer. Cette the`se participe donc a` l’effort de mieux
comprendre cette re´gion complexe.
↪→ Me´thodologie
Le principal proble`me qui se pose a` toute personne tentant d’e´tudier la biologie a`
grande e´chelle est le manque de donne´es. En effet, les parame`tres physiques de l’oce´an sont
en permanence et depuis des de´cennies mesure´s par des satellites et des mouillages, de telle
sorte que nous disposons d’une banque de donne´es conse´quente. En revanche, peu de donne´es
biologiques in situ sont disponibles, et la principale variable biologique actuellement mesu-
rable depuis l’espace est la concentration en chlorophylle de surface. Cette the`se est donc
construite en premier lieu autour des donne´es de concentration en chlorophylle mesure´es a`
partir de la couleur de l’eau par le satellite SeaWiFS, lance´ en septembre 1997.
Nous utilisons les concentrations en chlorophylle comme proxy pour la biomasse phy-
toplanctonique. Ceci ne constitue qu’une approximation, mais au premier ordre les variations
des concentrations en chlorophylle sont corre´le´es avec les variations de la biomasse phyto-
planctonique. Cependant au deuxie`me ordre, le ratio Chl:C (concentration en chlorophylle
par rapport a` la biomasse de carbone phytoplanctonique) est variable et de´pend de la phy-
siologie du phytoplancton (Behrenfeld et al., 2005).
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En conse´quence, cette the`se est base´e sur la chlorophylle, mais nous sommes conscients
qu’il ne s’agit que d’une premie`re e´tape dans la compre´hension des e´cosyste`mes marins
et en particulier du phytoplancton. De nouvelles avance´es ont e´te´ faites re´cemment dans
l’utilisation de la chlorophylle et des donne´es de couleur de l’eau en ge´ne´ral : indice de la
biomasse de carbone comme explique´ ci-dessus (Behrenfeld et al., 2005), de´termination des
groupes phytoplanctonique (Alvain et al., 2005), calcul du profil vertical en fonction de la
concentration de surface (Uitz et al., 2006).
Nous avons tente´ de comparer ces donne´es de chlorophylle avec les donne´es physiques
existant dans la re´gion, tant satellite que in situ. Nous avons aussi utilise´ le mode`le re´gional






Le but de cette e´tude est de mieux comprendre et caracte´riser la variabilite´
de la biomasse phytoplanctonique dans le Pacifique tropical ouest, ainsi que les
me´canismes qui en sont responsables.
Pour cela, nous nous somme efforce´s d’identifier les e´chelles spatio-temporelles domi-
nantes du signal couleur de l’eau, et d’e´valuer leur degre´ de couplage avec la dynamique par-
ticulie`re de la re´gion. De fac¸on pratique, nous recherchons les structures cohe´rentes entre les
champs physiques et biologique a` diffe´rentes e´chelles de temps, afin demettre en e´vidence
les facteurs physiques de´terminant les variations de la distribution spatiale et
temporelle de la chlorophylle.
↪→ Plan de la the`se
Ce manuscrit s’articule en deux parties. La premie`re est une introduction ge´ne´rale du
sujet, comprenant une description de la re´gion e´tudie´e (chapitre 1) et des outils a` notre
disposition (chapitre 2). Cela nous permet de de´crire plus pre´cise´ment ce qui a de´ja` e´te´ fait
dans notre re´gion (e´tat des connaissances), et ce qu’il reste a` faire. A partir de cela, nous
de´finissons ce que nous souhaitons tenter de comprendre et expliquer, et la me´thode utilise´e.
La deuxie`me partie est constitue´e des re´sultats proprement dits. Le chapitre 3 est
une e´tude ge´ne´rale de la variabilite´ des concentrations en chlorophylle de surface, a` partir
de laquelle nous de´gageons les modes principaux de variabilite´ dans la re´gion. Les chapitres
suivants e´tudient successivement les variations de chlorophylle a` ces diffe´rentes e´chelles de
temps : cycle saisonnier (chapitre 4), mode interannuel (chapitre 5), et variations a` l’e´chelle
intrasaisonnie`re (chapitre 6).
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tropical ouest
Figure 1.1 – Carte SeaWiFS de concentrations en chlorophylle de surface (mg m−3), moyenne du 15 au 19
septembre 2004. Les fle`ches blanches repre´sentent les courants OSCAR a` la meˆme date, les pixels blancs les
donne´es manquantes.
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Cette the`se s’intitule “Controˆle de la dynamique de la biomasse phytoplanc-
tonique dans le Pacifique tropical ouest”. L’objectif de ce premier chapitre est donc de
pre´ciser un peu mieux chacun de ces termes, afin de poser le contexte ge´ne´ral de cette the`se,
et de faire une pre´sentation aussi comple`te que possible de l’e´tat des connaissances sur ce
the`me en-dehors du travail pre´sente´ ici.
Nous allons tout d’abord nous inte´resser a` la notion de biomasse phytoplancto-
nique, et au controˆle de cette biomasse. Quelques rappels ge´ne´raux sur le fonctionnement
des e´cosyste`mes marins nous permettent d’introduire les diffe´rents types de forc¸ages qui
peuvent s’exercer sur le phytoplancton, et controˆler ainsi sa croissance.
Ensuite, nous pre´sentons plus spe´cifiquement la re´gion d’e´tude, a` savoir le Pacifique
tropical ouest. Nous de´taillons les syste`mes de courants et vents dans la re´gion, ainsi que
les caracte´ristiques physiques et biologiques des diffe´rents e´cosyste`mes en pre´sence. Enfin, la
notion de “dynamique” impliquant celle de “variabilite´”, nous de´crivons au fur et a` mesure
les diffe´rents modes de variabilite´ associe´s a` chacun des syste`mes physiques et biologiques
pre´sente´s.
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1.1 Quelques rappels sur le fonctionnement des e´cosyste`mes
marins
1.1-1 Le phytoplancton
Cette the`se a pour the`me principal l’e´tude de la “biomasse phytoplanctonique”, qui
repre´sente la masse d’organismes phytoplanctoniques pre´sents dans un milieu donne´, ici le
Pacifique tropical ouest.
Ces organismes phytoplanctoniques, ou “phytoplancton”, sont des organismes auto-
trophes qui produisent leur propre matie`re organique par photosynthe`se. Par ce me´canisme,
le phytoplancton capte l’e´nergie lumineuse, le CO2 dissous et les e´le´ments nutritifs (macro-
et micro-nutriments) pre´sents de l’eau de mer, afin de fabriquer l’oxyge`ne et de la matie`re
organique carbone´e, participant ainsi au cycle du carbone. Le mot “phytoplancton” signifie
“plancton ve´ge´tal”, le plancton e´tant lui-meˆme de´fini comme l’ensemble des organismes, en
ge´ne´ral de tre`s petite taille, qui flottent plus ou moins passivement dans les eaux.
↪→ Le phytoplancton dans le cycle du carbone : notion de production
Cette synthe`se de matie`re organique s’appelle alors production primaire (PP ), et a lieu
dans la couche e´claire´e de surface (couche euphotique1), qui peut atteindre plus de 100 m de
profondeur en cas d’eaux tre`s claires. On distingue deux types de productions primaires :
• la production re´ge´ne´re´e (PR) : production qui utilise les nutriments remine´ralise´s
localement dans la couche euphotique
• la production nouvelle (PN) : production re´sultant d’apports de nutriments depuis
l’exte´rieur de la couche euphotique (oce´an profond ou apports atmosphe´riques).
Par de´finition, on a donc PP = PR + PN . On peut alors introduire le facteur f qui
mesure la proportion de production nouvelle par rapport a` la production primaire totale :
f = PN/PP . Ce rapport est un indice de l’activite´ biologique de l’e´cosyste`me, typiquement
f < 0.1 dans les e´cosyste`me oligotrophes, f > 0.5 dans les zones riches.
Une autre notion importante est celle de la production exporte´e depuis la couche
euphotique vers l’oce´an profond (PE), qui correspond donc a` l’absorption de carbone par les
oce´ans (pompe biologique). Si l’on conside`re un syste`me a` l’e´quilibre, typiquement en re´gime
stationnaire sur une anne´e, on a alors PN = PE. Une augmentation de la production nouvelle
a ainsi pour conse´quence (a` long terme) une augmentation de la pompe biologique, donc du
stockage de carbone dans l’oce´an profond, et a donc un impact sur le cycle du carbone.
A noter enfin que l’on appelle “productivite´” la production primaire ramene´e a` l’unite´
de biomasse.
1 de´finie habituellement comme la re´gion ou` la lumie`re est supe´rieure a` 1% de la lumie`re incidente en surface.
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↪→ Le phytoplancton dans la chaˆıne alimentaire
D’autre part, le phytoplancton repre´sente le premier maillon de la chaˆıne alimentaire
dans les oce´ans. Cela signifie qu’il est broute´ par le zooplancton herbivore, lui-meˆme broute´
par le zooplancton carnivore, et ainsi de suite jusqu’aux e´chelons trophiques supe´rieurs (pois-
sons et humains).




⇒ controˆle en amont : disponibilite´ des e´le´ments indispensables a` la croissance du phy-
toplancton (ne´cessaires a` la photosynthe`se), a` savoir lumie`re, CO2, et nutriments
⇒ controˆle en aval (par le niveau trophique supe´rieur) : broutage par le zooplancton
Dans la couche euphotique, le CO2 (carbone inorganique dissous) est toujours pre´sent
a` cause de la proximite´ de la surface, ou` les e´changes entre le CO2 oce´anique dissous et
le CO2 atmosphe´rique s’effectuent librement. Dans ce chapitre, nous nous inte´ressons donc
essentiellement au controˆle de la biomasse phytoplanctonique par la pre´sence ou non de
nutriments et de zooplancton, dans la couche euphotique.
1.1-2 Controˆle par la disponibilite´ des nutriments
1.1-2.a Notion de nutriment limitant
Ici interviennent les notions de “nutriment limitant” et de “colimitation” : en effet,
plusieurs nutriments sont ne´cessaires a` la photosynthe`se et a` la croissance du phytoplancton.
On distingue deux types principaux de nutriments utilisables par le phytoplancton :
• les macro-nutriments :
– azote (N) sous forme de nitrate (NO−3 ), nitrite (NO
−
2 ), ammonium (NH
+
4 ), et
meˆme azote mole´culaire (N2) pour les diazotrophes (voir ci-apre`s)
– phosphore (P) sous forme de phosphate (PO3−4 )
– silicium (S) pour certaines espe`ces, sous forme de silicate (Si(OH)4)
• les micro-nutriments : me´taux-trace de type fer, mangane`se, zinc, cobalt.
Suivant leur concentration dans l’oce´an, ces nutriments sont limitants ou non : en
particulier en ce qui concerne l’azote et le phosphore, le rapport de Redfield (rapport stoe-
chiome´trique constant a` grande e´chelle) donne : O/C/N/P = −172/105/16/1, ce qui signifie
que pour un atome de phosphore utilise´ lors de la photosynthe`se, 16 atomes d’azote et
105 atomes de carbone sont consomme´s alors que 172 atomes d’oxyge`ne sont produits. Si
N/P << 16, P est en exce`s et N est donc l’e´le´ment qui limite la photosynthe`se : on dit alors
que le nitrate est nutriment limitant.
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De fac¸on ge´ne´rale, tout nutriment (macro- ou micro-nutriment) peut eˆtre nutriment
limitant, de`s qu’il est en de´ficit dans l’oce´an. Si plusieurs nutriments sont limitants, on parle
de colimitation.
Il est inte´ressant de noter que tous les organismes ne sont pas e´gaux devant les li-
mitations. Ainsi une limitation en silicate n’affectera que certaines espe`ces (diatome´es par
exemple) qui en ont besoin pour fabriquer leur test en silice. D’un autre coˆte´, certains or-
ganismes ont la capacite´ de s’affranchir de la limitation par le nitrate ou l’ammonium en
assimilant directement l’azote sous forme mole´culaire dissoute N2 : c’est la diazotrophie.
Ces organismes (par exemple Trichodesmium spp.) jouent de ce fait un roˆle bioge´ochimique
important car leur floraison peut faire passer le syste`me d’une limitation par l’azote a` une
limitation par le phosphore.
Si l’on se place dans un e´cosyste`me donne´, une augmentation de la production pourra
donc eˆtre obtenue par une augmentation de la concentration en nutriment limitant. En cas de
forte augmentation des concentrations en chlorophylle et de la biomasse phytoplanctonique,
on parle de bloom1. Mais quelles sont les re´servoirs de ces nutriments ? Et quels sont les
me´canismes permettant un apport de nutriments depuis le re´servoir correspondant ?
1.1-2.b Me´canismes de la production nouvelle
Comme explique´ plus haut, la production primaire se de´compose en production re´ge´ne´-
re´e et production nouvelle. Nous nous inte´ressons ici a` la production nouvelle, a` cause de
son roˆle dans le cycle du carbone (puisque, a` l’e´quilibre, elle correspond a` la production ex-
porte´e), et car nous n’avons pas les moyens d’estimer la variabilite´ de la production re´ge´ne´re´e.
Une augmentation de la production est associe´e a` une augmentation de la biomasse phyto-
planctonique et des concentrations en chlorophylle, et est donc de´tectable par SeaWiFS. En
particulier, une augmentation de la production nouvelle est directement lie´e a` une augmen-
tation des apports en nutriments depuis l’exte´rieur de la couche euphotique. Si l’on se place
en oce´an ouvert, on peut alors distinguer deux re´servoirs essentiels de nutriments : profon-
deurs de l’oce´an et atmosphe`re. Il existe aussi des re´servoirs de nutriments sur les continents
(apports par les fleuves et l’e´rosion), mais qui concernent essentiellement le domaine coˆtier.
Si l’on exclut le me´canisme de remine´ralisation locale, qui est un processus biologique
et concerne la production re´ge´ne´re´e, les me´canismes permettant un apport de nutriments
dans la couche euphotique sont exclusivement de type physique (production nouvelle). On
peut distinguer les apports par la surface, par les coˆte´s, et par le fond (Figure 1.2).
Les apports par la surface incluent la de´position par apports e´oliens, et la dissolu-
tion d’un gaz dans l’eau de mer (azote), assimile´ ensuite par le phytoplancton (diazotrophie,
mentionne´e plus haut). Cependant, les apports e´oliens sont le plus souvent faibles en oce´an
ouvert a` cause de l’e´loignement des continents (voir Tegen et Fung (1994), leur figure 3),
1 Le terme franc¸ais correspondant est “pousse´e phytoplanctonique”, mais nous conserverons le terme anglais,
utilise´ couramment.
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Figure 1.2 – Sche´ma simplifie´ des me´canismes permettant un apport de nutriments dans la couche eupho-
tique.
et la diazotrophie est difficilement quantifiable, meˆme s’il existe des tentatives pour le faire
(voir par exemple Capone et al. (2005) dans l’Atlantique Nord).
Les apports par le fond (processus verticaux) peuvent eˆtre de l’advection verticale
(phe´nome`nes d’upwelling) ou du me´lange. L’upwelling est cause´ par l’existence de vitesses
verticales positives au niveau d’une divergence des courants, elle-meˆme cre´e´e par l’action du
vent (pompage d’Ekman, phe´nome`ne d’upwelling coˆtier), ou par une perturbation de la cir-
culation de surface (pre´sence de tourbillons cycloniques, divergence des courants e´quatoriaux
a` cause de la force de Coriolis, etc.). Le me´lange est duˆ a` l’action du vent, au cisaillement, a`
la turbulence, etc.
Les apports par les coˆte´s (processus horizontaux), quant a` eux, sont essentiellement
de nature advective : la circulation de l’oce´an entraˆıne des masses d’eau qui peuvent eˆtre
riches en nutriments.
Les caracte´ristiques globales du controˆle du phytoplancton par la disponibilite´ des
nutriments peuvent donc se re´sumer ainsi :
• re´servoirs de nutriments : situe´s essentiellement en profondeur (apports at-
mosphe´riques souvent plus faibles et difficilement quantifiables)
• me´canismes possibles d’apport de nutriments dans la couche euphotique
(production nouvelle) :
– apports atmosphe´riques : apports e´oliens, diazotrophie
– processus verticaux locaux : advection verticale, me´lange vertical
– processus horizontaux : advection horizontale depuis des re´gions plus riches
– “moteurs” des ces me´canismes : dynamique de l’oce´an, action des vents
⇒ c’est la physique qui controˆle les apports de nutriments
responsables de la production nouvelle.
27
1. Pre´sentation ge´ne´rale du Pacifique tropical ouest
1.1-3 Controˆle par le zooplancton
Le zooplancton, plancton animal, se nourrit directement (herbivore) ou indirectement
(carnivore) de phytoplancton, et exerce ainsi un controˆle sur sa biomasse : c’est la pression de
broutage. Le zooplancton participe aussi activement aux flux bioge´ochimiques des e´le´ments
par la remine´ralisation de la matie`re organique, et e´galement par le transfert de matie`re
organique vers les profondeurs (notamment par excre´tion de pelotes fe´cales, qui chutent vers
le fond) et vers les niveaux trophiques supe´rieurs (lui-meˆme se faisant brouter a` son tour).
Il est tre`s difficile d’estimer la pression de broutage exerce´e par le zooplancton sur le
phytoplancton. En effet, tre`s peu de donne´es sont disponibles, obtenues principalement lors
de campagnes qui restent tre`s ponctuelles. Elles indiquent cependant une diffe´rence notable
de la biomasse zooplanctonique suivant les e´cosyste`mes conside´re´s.
1.1-4 Bilan des diffe´rents controˆles exerce´s sur le phytoplancton
Figure 1.3 – Sche´ma re´capitulant les diffe´rents controˆles exerce´s sur le phytoplancton, en amont (fle`ches
dirige´es vers le phytoplancton) et en aval (fle`che de broutage).
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1.2 Description physique du Pacifique tropical ouest :
courants, vents, structure thermohaline
Figure 1.4 – Cartes du Pacifique tropical : a) carte politique de l’Oce´anie ; b) bathyme´trie du Pacifique
tropical (etopo2). La zone d’e´tude est encadre´e dans les deux cas.
La re´gion que nous e´tudions est le Pacifique tropical ouest, de´fini ici comme la zone
120◦E-160◦W, 20◦S-20◦N (Figure 1.4). La partie ouest de cette re´gion est tre`s complexe, de par
la proximite´ de continents et ıˆles tels que l’Australie, la Papouasie / Nouvelle-Guine´e (PNG),
la Chine, l’Indone´sie, les Philippines, etc, et e´galement de part la pre´sence de passages indo-
pacifique au travers de l’archipel indone´sien. Il s’agit du seul passage reliant l’oce´an Indien
et l’oce´an Pacifique au niveau des tropiques, et a donc e´te´ particulie`rement e´tudie´ (voir
par exemple la revue de Godfrey (1996)), notamment afin de comprendre ce qui controˆle le
transport des masses d’eaux a` cet endroit-la`.
Nous nous inte´ressons dans un premier temps a` la structure physique globale du Paci-
fique tropical : syste`mes de courants et vents, structure thermohaline. Les courants e´tant lar-
gement force´s par les vents, nous allons tout d’abord pre´senter le syste`me de vents a` grande
e´chelle dans la re´gion, avant de de´tailler le syste`me de courants associe´, puis la structure
thermohaline particulie`re qui en re´sulte. Pour finir, la dernie`re section pre´sente les diffe´rents
modes de variabilite´ de cet environnement physique.
1.2-1 Dynamique de la re´gion : vents et courants
1.2-1.a Les vents dominants
La circulation atmosphe´rique de grande e´chelle, dans le Pacifique tropical, est domine´e
par l’existence de deux grandes cellules de circulation : les cellules me´ridiennes de Hadley
(Figure 1.5a), et la cellule zonale de Walker (Figure 1.5b).
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La circulation de Hadley est cre´e´e a` cause du de´se´quilibre e´nerge´tique opposant les
re´gions e´quatoriales aux re´gions polaires : les masses d’air chaud convergent aux alentours de
l’e´quateur vers une zone de forte convection, l’ITCZ1 (zone intertropicale de convergence).
L’air chaud s’e´le`ve alors, se refroidit et s’asse`che en altitude tout en se dirigeant vers les
poˆles, avant de redescendre au niveau des tropiques. En conse´quence, les vents dominants au
sol sont dirige´s des poˆles vers l’ITCZ, alors qu’en altitude ils ont la direction oppose´e.
La circulation de Walker, quant a` elle, provient des diffe´rences zonales de tempe´rature
entre l’ouest (eaux chaudes) et l’est (eaux froides) du bassin. L’air s’e´chauffe et s’humi-
difie dans l’ouest du bassin (zone de basse pression), et de meˆme, s’e´le`ve en formant des
nuages convectifs. Les masses d’air se dirigent alors en altitude vers l’est, se refroidissent et
s’asse`chent, jusqu’a` redescendre au niveau du continent ame´ricain. En conse´quence, les vents
dominants au sol sont dirige´s vers l’ouest.
La combinaison de ces cellules zonale et me´ridienne produit donc des vents dominants
au sol qui sont dirige´s vers l’ITCZ et vers l’ouest (vents de nord-est au nord de l’ITCZ, de
sud-est au sud). Il s’agit des alize´s, qui souﬄent re´gulie`rement a` une vitesse de l’ordre de
20 km h−1. Comme dit plus haut, les alize´s de sud-est et de nord-est convergent au niveau
de l’ITCZ, zone de basse pression, de fortes pre´cipitations et de vents faibles.
Une autre zone de convergence existe dans l’he´misphe`re sud (convergence des alize´s
de sud-est) : la SPCZ2 (voir par exemple Kessler et Taft (1987)). En moyenne annuelle, la
SPCZ s’e´tend de la Nouvelle-Guine´e jusque vers 30◦S, 120◦W, et rejoint l’ITCZ au nord. Elle
se caracte´rise notamment comme l’une des bandes nuageuses les plus e´tendues et persistantes
sur Terre (Vincent, 1994).
Figure 1.5 – Repre´sentation sche´matique3 des cellules de Hadley (a) et Walker (b).
1 InterTropical Convergence Zone 2 South Pacific Convergence Zone 3 Sche´mas obtenus sur le site
http://www.ngdir.ir.
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1.2-1.b Le syste`me de courants
↪→ Description des courants de surface
La figure 1.6 pre´sente les courants moyens dans le Pacifique tropical ouest, pendant
la pe´riode 1993 a` 2005. Comme on peut le voir, il s’agit d’un syste`me essentiellement zonal,
meˆme si les diffe´rents courants forment des me´andres.
Figure 1.6 – Courants moyens de surface dans le Pacifique tropical ouest, sur la pe´riode 1993-2005 (produit
OSCAR)1.
L’existence des alize´s ge´ne`re, dans l’he´misphe`re nord et dans l’he´misphe`re sud, des
courants dirige´s vers l’ouest. Il s’agit des courants e´quatoriaux nord et sud (NEC2 et SEC3,
voir la figure 1.6). Ce dernier se se´pare en deux branches, une branche e´quatoriale (BE, entre
6◦S et l’e´quateur) et une branche sud (BS, entre 14◦S et 11◦S). La branche e´quatoriale e´tant
la plus de´veloppe´e (le SEC-BS est meˆme souvent inexistant), par la suite sans autre pre´cision
le SEC se re´fe´rera au SEC-BE.
Entre ces courants dirige´s vers l’ouest, existent des courants dirige´s vers l’est : les
contre-courants e´quatoriaux nord et sud (NECC4 et SECC5). Dans le Pacifique ouest, le
NECC est situe´ entre l’e´quateur et 9◦N, avec un maximum de vitesse entre 4◦N et 6◦N,
alors que le SECC est situe´ entre 11◦S et 6◦S, avec un maximum de vitesse entre 9◦S et 8◦S
(Gouriou et Toole, 1993).
En ce qui concerne l’extreˆme ouest de notre re´gion, il est aussi ne´cessaire de signa-
ler l’existence de deux tourbillons, le tourbillon de Mindanao (Mindanao Eddy, pre´sent de
manie`re quasi-permanente vers 7◦N, 129◦E) et celui d’Halmahera (Halmahera Eddy, pre´sent
saisonnie`rement vers 2◦N, 131◦E). Le premier est associe´ au rebouclage NEC-NECC par le
1 Image obtenue sur le site http://www.oscar.noaa.gov/datadisplay/index.html. Pour une description
du produit OSCAR, voir le paragraphe 2.1-2 page 79. 2 North Equatorial Current 3 South Equatorial
Current 4 North Equatorial CounterCurrent 5 South Equatorial CounterCurrent
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courant du Mindanao dirige´ vers le sud, alors que le second est associe´ au rebouclage SEC-
NECC via le NGCC1 (Lukas et al. (1991) ; Masumoto et Yamagata (1991) ; Wang et al.
(2002)). La figure 1.7 pre´sente de fac¸on sche´matique le syste`me de courants complexes exis-
tant a` l’extreˆme ouest de notre zone d’e´tude. Une description plus pre´cise des courants dans
cette re´gion peut e´galement eˆtre trouve´e dans Wang et al. (2002), Christian et al. (2004)
ou dans la section 5 de l’article Messie´ et Radenac (2006) page 136.
Figure 1.7 – Carte sche´matique des courants de surface (traits pleins), de subsurface (tirets e´pais), et
de l’AAIW2 (tirets fins) dans le Pacifique tropical ouest. Les courants de surface repre´sente´s sont le cou-
rant du Kuroshio, le courant de Mindanao (MC), le courant nord-e´quatorial (NEC), le contre-courant
nord-e´quatorial (NECC), le courant coˆtier de Nouvelle-Guine´e (NGCC), les deux branches du courant sud-
e´quatorial (SEC). Les courants de subsurface sont le sous-courant coˆtier de Nouvelle-Guine´e (NGCUC), le
sous-courant e´quatorial (EUC), les courants de subsurface nord et sud (NSCC et SSCC), le sous-courant du
Mindanao (MUC), et le sous-courant de la grande barrie`re de corail (GBRUC). Les tourbillons du Mindanao
(ME) et Halmahera (HE) sont e´galement indique´s. D’apre`s la figure 1a de Fine et al. (1994).
↪→ Structure verticale
Le courant de subsurface dont nous parlerons le plus au cours de cette the`se est le sous-
courant e´quatorial (EUC3), dirige´ vers l’est (Figure 1.8), globalement centre´ a` l’e´quateur et
situe´ a` une profondeur de l’ordre de 200 m dans l’ouest du bassin, infe´rieure a` 150 m a`
l’extre´mite´ est de notre re´gion, vers 160◦W (voir par exemple Johnson et al. (2002), leur
figure 5).
1 New Guinea Coastal Current 2 Antarctic Intermediate Water 3 Equatorial UnderCurrent
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Nous mentionnerons aussi le sous-courant coˆtier de Nouvelle-Guine´e (NGCUC1), qui
longe la coˆte est de Nouvelle-Guine´e en direction du nord-ouest avant de bifurquer vers l’est
et de nourrir l’EUC (Figure 1.7), et dont le cœur se situe a` une profondeur de l’ordre de
200 m e´galement (Ueki et al., 2003).
Figure 1.8 – Diagramme sche´matique de la circulation horizontale et verticale dans le Pacifique tropical.
D’apre`s la figure 2.1 de Philander (1990).
Une autre caracte´ristique de la structure verticale des vitesses dans le Pacifique tropical
ouest est la pre´sence d’upwellings. Upwelling e´quatorial tout d’abord, cause´ par la divergence
des courants a` l’e´quateur : le SEC e´tant dirige´ vers l’ouest, il a tendance a` eˆtre de´vie´ vers
le nord au nord de l’e´quateur, et vers le sud au sud de l’e´quateur. Il existe aussi un up-
welling coˆtier dans notre re´gion, l’upwelling saisonnier de PNG (essentiellement pre´sent en
hiver bore´al), tre`s clairement visible dans les donne´es SeaWiFS comme une re´gion de fortes
concentrations en chlorophylle.
1.2-2 Structure thermohaline
1.2-2.a La warm pool
A cause du sens des vents dominants (alize´s d’est) et du courant a` l’e´quateur (SEC,
dirige´ vers l’ouest), les eaux de surface du Pacifique e´quatorial, re´chauffe´es par le soleil,
s’accumulent dans la partie ouest du bassin (Figure 1.9). Ainsi se forme une immense e´tendue
d’eaux chaudes, les plus chaudes du globe, de salinite´ faible a` cause des fortes pre´cipitations
existant dans la re´gion (Figure 1.10) : il s’agit de la warm pool (“piscine d’eaux chaudes”
1 New Guinea Coastal UnderCurrent
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litte´ralement)1. Cette accumulation des masses d’eaux enfonce la thermocline, qui est donc
relativement profonde a` l’ouest du bassin, autour de 150-200 m (Figure 1.9b).
La warm pool est alors souvent de´finie comme l’ensemble des eaux du Pacifique tropical
ouest d’une tempe´rature supe´rieure a` 29◦C. Elle est de´limite´e par les continents asiatiques et
indone´siens a` l’ouest, et un front tre`s net, tant biologique que physique, a` l’est (voir section
1.2-2.c page 37).
Figure 1.9 – a) Sche´ma explicatif du Pacifique e´quatorial dans les conditions normales (McPhaden, 2004) : les
couleurs repre´sentent les SST de fac¸on sche´matique, les me´canismes sont explique´s dans le texte. b) Exemple
d’une situation typique : profils de tempe´rature le long de l’e´quateur (moyenne 2◦S-2◦N), en janvier 1996
(donne´es TAO2).
↪→ Structure verticale
La structure verticale de la warm pool est caracte´rise´e par une thermocline profonde
(Figure 1.11a) : sommet de la thermocline typiquement vers 100 m, l’isotherme 20 ◦C se
trouvant autour de 150-200 m. La thermocline est davantage marque´e et plus superficielle
au nord qu’au sud (d’apre`s Radenac et Rodier (1996) et les donne´es TRITON a` 156◦E). Un
maximum de salinite´ en subsurface est visible autour de 150 m de profondeur, davantage
marque´ au sud qu’au nord (Figure 1.11b). Cette langue de salinite´ e´leve´e est d’origine sub-
tropicale, et remonte vers le nord au niveau de la zone superficielle de la thermocline. Elle
est associe´e a` de faibles concentrations en nitrate (Radenac et Rodier, 1996).
Dans le Pacifique ouest, les pre´cipitations sont largement en exce`s par rapport a`
l’e´vaporation : E-P3 est infe´rieur a` -1 m, pratiquement dans toute la warm pool (Figure 1.10b
page 35). En conse´quence, les eaux de surface sont caracte´rise´es par une salinite´ et une densite´
faibles, et la stratification est donc quasiment toujours stable.
1 Cette expression anglaise n’ayant pas re´ellement d’e´quivalent en franc¸ais, nous la conservons dans ce manus-
cript. De meˆme, par souci de syme´trie, nous utilisons le terme cold tongue au lieu de “langue d’eaux froides”.
2 image obtenue sur le site http://www.pmel.noaa.gov/tao/disdel/ 3 Evaporation - Pre´cipitations
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Figure 1.10 – a) Carte moyenne de la tempe´rature de surface (anne´es 1979-92, ◦C), d’apre`s la figure 2 de
Delcroix (1998). b) Carte moyenne de E-P (mm), d’apre`s la figure 14 de Lukas et Lindstrom (1991) (carte
originale tire´e de Weare et al. (1981)). Les zones grise´es correspondent aux re´gions ou` l’apport d’eau douce
est supe´rieur a` 1 m an−1.
Figure 1.11 – Profils le long de 165◦E, en janvier 1986 (campagne SURTROPAC 05), correspondant a` des
conditions de re´fe´rence ie. neutres : (a) tempe´rature (◦C, contours tous les 1◦C, tempe´ratures supe´rieures a`
29◦C grise´es) et (b) salinite´ (psu, contours tous les 0.1 psu, salinite´s supe´rieures a` 35.0 psu grise´es, infe´rieures
a` 34.5 psu hachure´es). D’apre`s la figure 3 de Radenac et Rodier (1996).
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↪→ Couche barrie`re
Figure 1.12 – Profils de tempe´rature potentielle, salinite´, et densite´ potentielle mesure´s pendant les cam-
pagnes WEPOCS, a` 1.5◦S, 144◦E en fe´vrier 1986 (a) et a` 1◦S, 155◦E en juin 1985 (b). La couche me´lange´e
(rouge) et la couche barrie`re (bleue) sont superpose´es aux figures 2 et 3 de Lukas et Lindstrom (1991).
L’une des caracte´ristiques les plus importantes de cette zone est l’existence d’une
couche barrie`re, de´finie comme la couche situe´e entre la base de la couche me´lange´e et le
sommet de la thermocline (Lukas et Lindstrom, 1991). Celle-ci apparaˆıt lorsqu’une strati-
fication en sel existe dans la couche isotherme de surface (Figure 1.12) : le saut de densite´
correspondant est alors moins profond que la thermocline, et l’on observe des profondeurs
de couche me´lange´e et de couche isotherme diffe´rentes.
L’existence d’une couche barrie`re dans le Pacifique tropical ouest est loin d’eˆtre anec-
dotique : en effet, seules 15-20% des stations effectue´es pendant les campagnes WEPOCS1
(Lukas et Lindstrom, 1991) pre´sentent des profils du type de la figure 1.12a. En moyenne,
la couche me´lange´e est relativement peu profonde, de 29 m seulement contre 64 m pour la
couche isotherme (moyenne sur les deux campagnes WEPOCS), ce qui correspond a` une
e´paisseur moyenne de couche barrie`re de l’ordre de 35 m.
La couche barrie`re se forme principalement par subduction au niveau du front se´parant
la warm pool de la cold tongue2. Mais elle peut aussi se former localement, par diffe´rent
me´canismes, essentiellement de deux sortes : forc¸age de surface local (par exemple forte pluie,
entraˆınant la formation d’une lentille d’eau douce) ou processus de subduction et advection
(Cronin et McPhaden, 2002).
L’existence de cette couche barrie`re dans le Pacifique tropical ouest a plusieurs impli-
cations, tant physiques que biologiques. En effet, une telle couche isole la couche me´lange´e
de la zone de la thermocline, plus froide et plus riche en nutriments. Les e´changes de chaleur
1 campagnes effectue´es au nord de la PNG, dans la re´gion 140◦E-155◦E, 5◦S-5◦N, en juin-aouˆt 1985 et
janvier-fe´vrier 1986 2 voir section 1.2-2.c et Vialard et Delecluse (1998)
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et les remonte´es de nutriments sont donc plus difficiles.
En particulier, la couche barrie`re joue sur les e´changes de chaleur, et confine la re´ponse
aux coups de vents d’ouest a` une couche de surface plus mince, avec des conse´quences
non ne´gligeables dans le de´clenchement d’e´ve´nements El Nin˜o (Maes et al., 2002). Des
e´tudes nume´riques ont ainsi montre´ qu’une suppression de la couche barrie`re dans un mode`le
empeˆche l’e´ve´nement El Nin˜o de se de´velopper (Maes et al., 2005).
1.2-2.b La cold tongue
Une autre conse´quence de l’entraˆınement des masses d’eaux vers l’ouest est l’existence
de remonte´es d’eaux froides (upwellings) dans la partie est du bassin (Figure 1.9), qui s’ajoute
a` l’upwelling e´quatorial de´ja` mentionne´ plus haut1.
Ces eaux, entraˆıne´es vers l’ouest, forment une langue d’eaux froides qui s’e´tend jusqu’au
centre du Pacifique e´quatorial : c’est la cold tongue (“langue froide” litte´ralement), ou` les
eaux sont d’une tempe´rature infe´rieure a` 29◦C, par opposition a` la warm pool . Les eaux de
la cold tongue sont progressivement re´chauffe´es par le soleil au fur et a` mesure de leur trajet
en direction de l’ouest, de telle sorte qu’une diffe´rence de 3◦C a` 8◦C existe entre l’ouest et
l’est. De plus, a` cause du gradient de E-P clairement visible sur la figure 1.10b, les eaux a`
l’est de la ligne de changement de date (approximativement) sont beaucoup plus sale´es.
Une autre conse´quence de ces upwellings est que la thermocline est nettement plus
superficielle que dans la warm pool . Le sommet de la thermocline aﬄeure en surface a` l’est,
et commence de´ja` a` remonter le´ge`rement par rapport la warm pool a` l’est de notre re´gion,
vers 160◦W (Figure 1.9b). Il n’y a pas de couche barrie`re, la salinite´ e´tant a` peu pre`s constante
dans les 100 premiers me`tres, typiquement supe´rieure a` 35 psu.
1.2-2.c Frontie`re warm pool / cold tongue
↪→ Caracte´ristiques
Ces deux re´gions que nous venons de de´crire, aux caracte´ristiques tre`s diffe´rentes, sont
se´pare´es par un front marque´ notamment en salinite´ (Picaut et al., 1996). Par contre, on
n’observe pas de front en tempe´rature (Picaut et al., 1996), mais un gradient ne´gatif de
tempe´rature de surface s’installe (SST a` peu pre`s constante dans la warm pool , de´croissante
en direction de l’est dans la cold tongue).
En conse´quence, diffe´rents crite`res sont utilise´s pour repe´rer la position de ce front
a` l’e´quateur, parmi lesquels les plus fre´quemment utilise´s sont l’isotherme 29◦C (Lehodey
et al., 1997) ou 28.5◦C (Maes et al., 2006), et l’isohaline 34.4 psu (Maes et al., 2004).
1 section 1.2-1.b page 31
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D’autre part, ce bord est de la warm pool est caracte´rise´ par une zone de convergence
des eaux a` grande e´chelle, comme montre´ a` l’aide de flotteurs virtuels par Picaut et al. (1996).
L’existence de cette zone de convergence est lie´e au fait que le courant dominant a` l’est du
front (cold tongue) est le SEC1, dirige´ vers l’ouest, alors que les courants sont plus faibles
voire dirige´s vers l’est a` l’ouest du front (warm pool).
↪→ Subduction et formation de la couche barrie`re
L’existence de cette zone de convergence a deux implications essentielles : elle est non
seulement responsable de la formation du front de´crit ci-dessus (Picaut et al., 1996), mais
aussi de la formation de la couche barrie`re.
En effet, a` cause de l’existence de cette zone de convergence, les eaux les plus denses,
en provenance de la cold tongue et entraˆıne´es vers l’ouest par le SEC, convergent au niveau
du front et plongent sous les eaux plus le´ge`res de la warm pool (Figure 1.13). En particulier,
cette subduction d’eaux sale´es mais de tempe´rature sensiblement e´gale (puisque le front est
marque´ en salinite´ mais pas en tempe´rature) cre´e une stratification en sel dans la couche
isotherme de surface, et est donc responsable de la formation de la couche barrie`re a` cet
endroit-la` (Lukas et Lindstrom (1991) ; Vialard et Delecluse (1998) ; Picaut et al. (2001)).
Figure 1.13 – Section e´quatoriale d’observations en tempe´rature (a), salinite´ (b) et courant zonaux (c). Les
fle`ches suivent les courants principaux et illustrent la convergence de surface, la subduction et la formation
de la couche barrie`re. D’apre`s la figure 15 de Picaut et al. (2001).
1.2-3 Principaux modes de variabilite´
1.2-3.a Le phe´nome`ne El Nin˜o et la modulation ENSO
↪→ Pre´sentation ge´ne´rale d’El Nin˜o et de ses conse´quences
Il est impossible de parler de variabilite´ dans le Pacifique tropical sans e´voquer son
mode le plus caracte´ristique, le plus intense, qui a aussi le plus grand impact sur le climat
et les populations d’une grande partie du monde. Il s’agit d’El Nin˜o, phe´nome`ne de grande
ampleur qui se produit tous les 2 a` 7 ans, et synonyme de catastrophe pour des millions
d’hommes a` cause du bouleversement climatique qu’il entraˆıne.
1 voir section 1.2-1.b page 31
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Figure 1.14 – Sche´ma explicatif du Pacifique e´quatorial dans les conditions normales (a) et El Nin˜o (b)
(McPhaden, 2004). Les couleurs repre´sentent les SST de fac¸on sche´matique.
A l’origine d’El Nin˜o, un ralentissement des alize´s, souvent accompagne´ de coups de
vents d’ouest, affaiblit la pression exerce´e sur la surface du Pacifique e´quatorial, et de´place la
cellule de Walker vers l’est. En conse´quence, le SEC ralentit voire se renverse en un courant
dirige´ vers l’est (Johnston et Merrifield, 2000), et l’EUC ralentit e´galement (Johnson et al.,
2002). Les eaux chaudes reprennent alors leur place dans l’ensemble du bassin (Figure 1.14b),
et le front se´parant la warm pool de la cold tongue se de´place vers l’est. Dans le meˆme temps,
des ondes de Kelvin de downwelling, ge´ne´re´es par l’affaiblissement des alize´s, se propagent
vers l’est et approfondissent la thermocline (McPhaden, 2004).
Des anomalies positives de tempe´rature se de´veloppent alors dans les parties centrale
et est du bassin (jusqu’a` 4◦C en 1997, 2.5◦C en 2002, voir la figure 1.15a). La thermocline
remonte a` l’ouest et s’enfonce a` l’est, avec notamment pour conse´quence un affaiblissement,
voire un arreˆt dans les cas extreˆmes, des upwellings a` l’est et de l’upwelling e´quatorial. Ce
basculement de la thermocline est de´cele´ par satellite, car la hauteur de la mer est perturbe´e :
SLA positives a` l’est du bassin, ne´gatives a` l’ouest (Figure 1.15b).
D’autre part, le de´placement des eaux chaudes vers l’est entraˆıne un de´placement des
zones de convection atmosphe´rique et des fortes pluies (Figure 1.15c), avec pour conse´quences
des pluies plus faibles et la se´cheresse coˆte´ ouest (Indone´sie, Australie), des pluies anormales
et des inondations coˆte´ Ame´rique, des perturbations du phe´nome`ne de mousson, etc. Les
conse´quences humaines et e´conomiques sont dramatiques, tant a` cause du bouleversement
du climat associe´ que de la perturbation des peˆches (disparition des sardines et anchois
en particulier) lie´e notamment au ralentissement des upwellings du Pe´rou-Chili (Barber et
Chavez, 1986). Ainsi le couˆt de l’El Nin˜o de 1997-98 a e´te´ chiffre´ a` 36 billions de dollars et
22 000 vies (McPhaden, 2002).
Il faut cependant noter que tous les phe´nome`nes El Nin˜o ne sont pas identiques, que ce
soit par leur e´volution, leurs conse´quences, leurs causes ou leur intensite´. En ce qui concerne
la pe´riode que nous e´tudions, deux e´ve´nements se sont produits. L’un, en 1997-98, fut le plus
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Figure 1.15 – Anomalies de SST et courants (a), SSH et tension de vent (b), pluie et vents (c) pendant le
pic de l’El Nin˜o 2002-03 (octobre-de´cembre 2002), d’apre`s la figure 5 de McPhaden (2004). Pour le de´tail des
produits utilise´s, voir McPhaden (2004). A noter que les structures spatiales peuvent diffe´rer d’un El Nin˜o
a` l’autre : par exemple en 1997, les anomalies positives de SST e´taient situe´es beaucoup plus a` l’est (voir la
figure 3c de McPhaden (1999)).
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fort jamais enregistre´ depuis que l’on surveille ce phe´nome`ne (McPhaden, 1999). L’autre,
en 2002-03, fut d’intensite´ moyenne (McPhaden, 2004). Mais si l’on regarde uniquement ces
deux e´ve´nements, leur e´volution fut assez similaire, et en phase avec le cycle saisonnier :
de´veloppement au cours des anne´es 1997 et 2002, pic en fin d’anne´e, et retour aux conditions
normales ou La Nin˜a pendant la premie`re partie des anne´es 1998 et 2003.
↪→ Le cycle ENSO
Tout comme il existe une phase chaude a` la suite d’un ralentissement des alize´s, associe´e
a` des anomalies positives de tempe´rature dans le Pacifique tropical, il existe une phase froide,
dite La Nin˜a, qui correspond a` une exage´ration des conditions normales : renforcement des
alize´s, anomalies ne´gatives de tempe´rature, EUC et SEC forts (Johnson et al., 2002).
L’alternance de ces phases chaudes et froides constitue le cycle ENSO1, couplage entre
l’oce´an (El Nin˜o) et l’atmosphe`re (oscillation australe). L’e´volution du cycle ENSO peut eˆtre
suivie graˆce au SOI2 (Figure 1.16), mesure de la phase et de la puissance de l’oscillation
australe. Ainsi un SOI ne´gatif correspond a` une phase El Nin˜o, un SOI positif a` une phase
La Nin˜a. Comme on peut le voir sur la figure 1.16, la pe´riode mi-1998 a` mi-2001 correspond
a` des anne´es a` SOI > 0 (La Nin˜a), et la pe´riode mi-2001 a` 2004 a` des anne´es a` SOI < 0,
alors que l’on retrouve les El Nin˜o 1997-98 et 2002-03 mentionne´s plus haut.
Figure 1.16 – SOI mensuel (bleu) et moyenne a` 5 mois (rouge) pour la pe´riode 1997-20043.
L’e´tude des de´placements zonaux de la frontie`re entre la warm pool et la cold tongue
montre que la position du front est directement relie´e a` l’ENSO, et fortement corre´le´e au
SOI : de´placement vers l’est pendant El Nin˜o, vers l’ouest pendant La Nin˜a (Picaut et al.
(1996), Delcroix et Picaut (1998)). De tels de´placements sont explique´s par les modifications
1 El Nin˜o Southern Oscillation 2 Southern Oscillation Index 3 graphique obtenu sur le site
www.bom.gov.au
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des courants et des vents, et peuvent eˆtre tre`s importants (extension de la warm pool jusqu’a`
130 ◦W en 1997, quasi-disparition en 1998). En conse´quence, les tailles respectives de la
warm pool et de la cold tongue varient notamment en fonction d’ENSO. Cela explique que le
premier mode de variabilite´ du Pacifique tropical soit interannuel (voir par exemple Picaut
et Busalacchi (2001) ou Delcroix (1998)), et c’est tout autant vrai pour les parame`tres
biologiques que physiques.
1.2-3.b Le cycle saisonnier
↪→ Extension me´ridienne de la warm pool
Le cycle saisonnier est tout d’abord lie´ au de´placement des maxima de tempe´rature
en fonction des saisons : quand l’hiver s’installe au nord, l’e´te´ est au sud et vice-versa.
En conse´quence, des variations saisonnie`res tre`s importantes sont observe´es au niveau des
frontie`res nord et sud des eaux chaudes et dessale´es de la warm pool : extension maximum
vers le nord en septembre, vers le sud en mars. Ces de´placements me´ridiens saisonniers sont
la conse´quence de deux processus (Radenac et Rodier, 1996) : la variation du flux solaire
incident (logiquement, SST e´leve´es dans chaque he´misphe`re a` la fin de l’e´te´ correspondant),
et le de´placement saisonnier du minimum de salinite´ associe´ a` l’ITCZ et SPCZ.
↪→ Les vents
Comme nous venons de le dire, il existe un de´placement saisonnier de l’ITCZ : locali-
sation vers 11◦N en aouˆt, vers 6◦N en fe´vrier (Kessler et Taft, 1987). Elle est plus marque´e
en e´te´ bore´al qu’en hiver. De meˆme, la SPCZ est plus marque´e pendant l’e´te´ austral, et subit
e´galement des de´placements me´ridiens saisonniers (Vincent, 1994).
La force et la direction des vents dominants dans le Pacifique tropical ouest sont di-
rectement relie´s a` la force et la position de l’ITCZ et la SPCZ. En conse´quence, ils pre´sentent
un cycle saisonnier marque´ (Figure 1.17) : plus l’ITCZ se trouve au sud (mars-avril), plus
les vents au nord de celle-ci souﬄent fort, et c’est l’inverse qui se produit (vents au sud de
l’ITCZ forts) lorsqu’elle remonte vers le nord en aouˆt-septembre. De meˆme, la SPCZ e´tant
caracte´rise´e par des vents faibles, les vents sont plus faibles dans l’he´misphe`re sud, en e´te´
austral lorsque la SPCZ est forte (Figure 1.17).
↪→ Les courants de surface
Les variations et de´placement de l’ITCZ et SPCZ influencent directement la variabilite´
des courants de surface, qui posse`dent e´galement une forte variabilite´ saisonnie`re (voir no-
tamment Gouriou et Toole (1993), Reverdin et al. (1994), Donguy et Meyers (1996), Johnson
et al. (2002), Bonjean et Lagerloef (2002)). En particulier, le SECC n’existe que pendant
l’e´te´ austral, lorsque la SPCZ existe (Kessler et Taft, 1987). Il faut cependant noter que le
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Figure 1.17 – Tension de vent moyenne en fe´vrier et aouˆt, sur la pe´riode 1979-1981. D’apre`s la figure 21
modifie´e de Kessler et Taft (1987).
Figure 1.18 – Cycle saisonnier des courants de surface dans le Pacifique tropical ouest, calcule´ sur la pe´riode
1993-96 et 1999 a` partir du produit OSCAR, d’apre`s la figure 5 modifie´e de Bonjean et Lagerloef (2002). Les
couleurs ont e´te´ rajoute´es afin de mettre en e´vidence les principaux courants (bleu pour les courants dirige´s
vers l’ouest, rouge pour les courants dirige´s vers l’est).
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cycle saisonnier des courants de´pend de la pe´riode e´tudie´e, a` cause d’une variabilite´ interan-
nuelle e´galement importante (Bonjean et Lagerloef, 2002).
Le cycle saisonnier des courants de surface pour la pe´riode que nous e´tudions e´tant
de´taille´ dans l’article Messie´ et Radenac (2006) page 128, a` la fois a` partir de la litte´rature
et des donne´es, nous n’entrons pas dans les de´tails ici. La figure 1.18 donne une ide´e du type
de variations saisonnie`res observe´es.
↪→ Structure verticale
En ce qui concerne les variations saisonnie`res des courants de subsurface dans le Paci-
fique ouest, nous pouvons noter que le NGCUC s’intensifie en e´te´ bore´al (Ueki et al., 2003).
De meˆme, le sous-courant e´quatorial est plus rapide et plus large en e´te´ bore´al qu’en hiver
(Gouriou et Toole, 1993), avec un pic en juin a` 165◦E (Johnson et al., 2002). Cependant,
les variations saisonnie`res de l’EUC restent relativement faibles a` 165◦E (Yu et McPhaden,
1999).
Pour terminer, la profondeur de la thermocline subit e´galement des variations sai-
sonnie`res : elle remonte a` partir de janvier a` 170◦W, pour eˆtre le plus proche de la surface
en mai-juin (Yu et McPhaden, 1999).
1.2-3.c Variabilite´ intrasaisonnie`re (vents)
La variabilite´ atmosphe´rique intrasaisonnie`re dans le Pacifique tropical comporte deux
composantes principales : l’oscillation de Madden-Julian (MJO1) et les coups de vents d’ouest
(WWB2). La MJO est une oscillation atmosphe´rique a` 40-50 jours environ (Madden et Julian,
1971), visible dans les champs de vents, de tempe´rature de l’air, de pression, et de convection.
Elle est associe´e en particulier a` des anomalies de convection maximales au niveau des eaux
chaudes du Pacifique et de l’oce´an Indien, minimales au-dessus des eaux froides. La MJO
subit des variations saisonnie`res et interannuelles, e´tant plus forte et fre´quente pendant l’hiver
bore´al.
Les WWB, quant a` eux, sont souvent associe´s a` la phase convective de la MJO, mais ce
n’est pas syste´matique. Il s’agit de vents d’ouest remplac¸ant les alize´s, pouvant de´passer les
15 m s−1, observe´s au-dessus de la warm pool , d’une dure´e de vie variant de quelques jours a`
plusieurs semaines (typiquement de l’ordre de 5-10 jours). Leur extension est en moyenne de
l’ordre de 30 degre´s en longitude, 6 a` 10 degre´s en latitude. On les observe surtout en hiver
bore´al autour de l’e´quateur, un peu plus toˆt au nord, un peu plus tard au sud (Harrison
et Vecchi, 1997). Ils ont notamment un impact tre`s fort sur le de´clenchement d’e´ve´nements
El Nin˜o. Une description plus de´taille´e des WWB peut eˆtre trouve´e dans le chapitre 6 page
207.
1 Madden-Julian Oscillation 2 Westerly Wind Bursts
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1.3 E´cosyste`mes du Pacifique tropical : caracte´ristiques
Figure 1.19 – Carte des provinces biologiques dans le Pacifique, tire´e de Longhurst (1998). Les provinces nous
concernant sont indique´es en vert : WARM (Western Pacific warm pool province), PEQD (Pacific equatorial
divergence province), NPTG (North Pacific tropical gyre province), SPSG (South Pacific subtropical gyre
province) et ARCH (Archipelagic deep basins province).
Le Pacifique tropical ouest comporte plusieurs e´cosyste`mes, avec des caracte´ristiques
physiques et biologiques tre`s diffe´rentes. Cette carte tire´e du livre d’Alan Longhurst (Fi-
gure 1.19) pre´sente de manie`re sche´matique les diffe´rentes provinces biologiques du Pacifique.
En re´alite´, si l’on conside`re les e´cosyste`mes correspondants, les frontie`res sont variables au
cours du temps (un exemple est pre´sente´ par la figure 1.20), de telle sorte que les e´cosyste`mes




• la warm pool (WARM) : ce terme de´signe a` la base la re´serve d’eaux chaudes (>29◦C)
et dessale´es situe´e dans l’ouest du bassin. Par extension, nous utiliserons le meˆme terme
dans ce manuscrit pour de´signer l’e´cosyste`me oligotrophe associe´.
• la cold tongue (PEQD) : de meˆme, ce terme de´signe la re´gion dynamique constitue´e
d’eaux froides et sale´es (remonte´es des profondeurs graˆce a` l’upwelling e´quatorial), et nous
l’employons pour nommer l’e´cosyste`me me´sotrophe (de type HNLC1) associe´.
• les gyres subtropicales (NPTG et SPSG).
1 High Nutrient Low Chlorophyll
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La province ARCH telle que de´finie par Longhurst englobe des mers de caracte´ristiques
tre`s diffe´rentes (mers des Salomon, de Bismarck, de Corail, des Ce´le`bes, de Chine, etc.). Il
s’agit d’une re´gion extreˆmement complexe tant par sa topographie que par ses caracte´ristiques
physiques et biologiques, notamment a` cause de la pre´sence de nombreuses ıˆles et de´troits
alors que la profondeur de ces mers reste le plus souvent supe´rieure a` 3000 m (Figure 1.4b
page 29). Il n’est donc pas possible de de´crire un e´cosyste`me “type” dans cette re´gion, c’est
pourquoi nous ne de´taillerons pas cette province ici. Des informations peuvent eˆtre trouve´es
dans une e´tude de l’effet d’ˆıle saisonnier des Salomon (voir la section 6 de l’article Messie´ et
Radenac (2006) page 128). C’est le seul moment au cours de cette the`se ou` nous inte´resserons
a` cette re´gion complexe.
Figure 1.20 – Exemple de re´partition des e´cosyste`mes correspondant aux provinces de´finies par Longhurst
(1998) : carte SeaWiFS de concentrations en chlorophylle de surface (mg m−3), centre´e le 17 septembre 2004
(meˆme carte que celle de la figure 1.1).
La plupart des re´sultats pre´sente´s dans cette section et la suivante (section 1.4 page 60)
proviennent des re´sultats du programme JGOFS1 (Le Borgne et al., 2002b). Les questions
pose´es en 1989 comme fondement du programme JGOFS pour le Pacifique e´quatorial e´taient
les suivantes :
– est-ce que le cycle bioge´ochimique du Pacifique e´quatorial est de´terminant
pour l’oce´an global ?
– quelle est la capacite´ de la pompe biologique dans le Pacifique e´quatorial ?
– quelle est la re´ponse du Pacifique e´quatorial a` la variabilite´ ENSO?
1 Joint Global Ocean Flux Study
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Afin de re´pondre a` ces questions, des donne´es de diffe´rentes origines ont e´te´ e´tudie´es
entre 1989 et 1999 : campagnes en mer (une cinquantaine, finance´es par l’Australie, la France,
le Japon et les USA), mouillages TAO, donne´es satellites. Les re´sultats obtenus ont permis
de mieux comprendre le fonctionnement des e´cosyste`mes dans le Pacifique e´quatorial ainsi
que leur variabilite´. Nous en pre´sentons ici les conclusions essentielles.
1.3-1 A l’ouest : la warm pool
caracte´ristiques
physiques
- eaux chaudes (>29◦C) et dessale´es (typiquement < 34.5 psu)
- thermocline profonde
- existence fre´quente d’une couche barrie`re en sel
caracte´ristiques
biologiques
- concentrations en chlorophylle de surface faibles (<0.1 mg m−3,
typiquement de l’ordre de 0.05 mg m−3)
- limitation par le nitrate (concentrations inde´tectables en surface)
- colimitation possible par le fer
- DCM1 marque´ et profond (vers 50-100 m), associe´ au sommet
de la nitracline
Tableau 1.1 – Re´sume´ des caracte´ristiques principales de la warm pool
↪→ L’e´cosyste`me oligotrophe
L’e´cosyste`me associe´ a` la warm pool2 est globalement de type oligotrophe, terme
qui qualifie un milieu ou` la concentration en nutriments et la productivite´ sont faibles.
L’e´cosyste`me de la warm pool a parfois e´te´ associe´ aux e´cosyste`mes oligotrophes des gyres
subtropicales, mais est en re´alite´ tre`s diffe´rent. En effet, de tels e´cosyste`mes sont caracte´rise´s
par une couche me´lange´e profonde et des vitesses verticales ne´gatives (downwelling), alors
Mackey et al. (1995) de´crit la warm pool comme une zone de faible upwelling de subsurface,
recouverte d’eaux chaudes et dessale´es. De plus, les valeurs de chlorophylle inte´gre´es sur la
profondeur sont plus e´leve´es dans la warm pool que dans les gyres subtropicales (Le Borgne
et al., 2002a).
Les concentrations en chlorophylle de surface, telles que mesure´es par SeaWiFS, sont
tre`s faibles : infe´rieures a` 0.1 mg m−3 et typiquement de l’ordre de 0.05 mg m−3. En
conse´quence, l’eau est particulie`rement claire et la couche euphotique tre`s profonde (de
l’ordre de 80-100 m). Les concentrations en chlorophylle-a, inte´gre´es sur la profondeur, sont
de l’ordre de 20-30 mg m−2 (Mackey et al., 1997).
Comme dans tout e´cosyste`me oligotrophe, la couche de surface est de´pourvue de ni-
trate : les concentrations sont tellement faibles qu’elles restent inde´celables (Navarette, 1998),
1 Deep Chlorophyll Maximum 2 caracte´ristiques physiques pre´sente´es dans la section 1.2-2.a page 33
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alors que phosphate et silicate sont pre´sents (Mackey et al., 1995). Cela indique que le macro-
nutriment limitant principal est le nitrate. Une nitracline marque´e existe, globalement au
meˆme niveau que la thermocline, commenc¸ant vers 70-100 m entre 5 ◦S et 5 ◦N (Mackey
et al., 1995). Les profils de tempe´rature et de concentration en nitrate e´voluent de fac¸on
syme´trique et oppose´e (Figure 1.21a et b).
La couche euphotique peut alors eˆtre divise´e en deux re´gions distinctes (Figure 1.21,
Le Bouteiller et al. (1992)) :
– une zone de surface de´pourvue de nitrates, ou` l’e´cosyste`me est limite´ par le nitrate,
– une zone plus profonde riche en nitrates, ou` l’e´cosyste`me est limite´ par la lumie`re.
Ces deux zones sont notamment se´pare´es par la couche barrie`re de´crite dans la section
1.2-2.a page 33. Elle agit comme une re´elle barrie`re de densite´, isolant les eaux de surface
des eaux de la thermocline/nutricline.
Figure 1.21 – Profils moyens de tempe´rature (a), [Chla] (c), %[Chla] < 1µm (d), nombre de cyanobacte´ries
et microalgues (e´chelle log, e), et ratio cyanobacte´ries/microalgues (f), obtenus a` 3◦N, 165◦E en septembre
1987 pendant la campagne PROPPAC 1 (e´cosyste`me oligotrophe). Les limites minimum et maximum des
concentrations en nitrate sont indique´es (b), ainsi que la profondeur moyenne de la couche euphotique (1%
de la lumie`re incidente). D’apre`s la figure 4 de Le Bouteiller et al. (1992).
De plus, le fait que la couche euphotique soit profonde signifie qu’il y a encore de
la lumie`re au sommet de la nutricline. A cet endroit-la`, les conditions sont favorables a` la
croissance du phytoplancton : a` la fois lumie`re et nutriments sont pre´sents, alors que les
concentrations en nitrate sont plus faibles si l’on se rapproche de la surface, et la lumie`re
insuffisante si l’on regarde plus profond. Ce maximum de chlorophylle est appele´ DCM. Il
est associe´ a` la nitracline et a` la base de la couche euphotique (Mackey et al., 1995). Il est
clairement visible dans la figure 1.21c vers 75 m, et est typiquement a` une profondeur de
l’ordre de 75-100 m (Mackey et al., 1995), avec des concentrations en chlorophylle y restant
infe´rieures a` 0.5 mg m−3 (Le Bouteiller et al., 1992). Cependant, le DCM est invisible pour
SeaWiFS car trop profond.
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↪→ Me´canismes d’apport de nitrate et production nouvelle
L’e´cosyste`me de la warm pool e´tant en premier lieu limite´ par le nitrate, nous nous
inte´ressons ici aux me´canismes responsables de possibles apports de nitrate dans la couche eu-
photique, et donc responsables d’une augmentation de la production nouvelle et des concen-
trations en chlorophylle visible par SeaWiFS. Comme explique´ plus haut1, les principaux
re´servoirs de nutriments en oce´an ouvert sont les profondeurs de l’oce´an et l’atmosphe`re.
En ce qui concerne l’atmosphe`re (azote mole´culaire atmosphe´rique), le me´canisme as-
socie´ est la diazotophie1 : fixation de l’azote dissous dans l’eau. En particulier, des blooms de
Trichodesmium spp. sont re´gulie`rement observe´s dans le Pacifique sud-ouest, au sud de 8◦S
(Dupouy et al., 2000). Cependant, aucune donne´e ne nous permet d’estimer l’importance de
la diazotrophie dans le Pacifique tropical ouest.
Les principaux me´canismes d’apport de nitrate dans la couche euphotique proviennent
des transports advectifs (upwelling et advection horizontale) et turbulents (me´lange). En ce
qui concerne l’advection horizontale, des courants en provenance des zones d’upwelling telles
que l’upwelling de PNG a` l’ouest de notre re´gion, ou la zone de l’upwelling e´quatorial2 dans le
Pacifique centre/ouest, peuvent transporter des nutriments jusqu’aux re´gions plus pauvres.
Pen˜a et al. (1994) ont calcule´ les contributions relatives de ces diffe´rents termes pour la
zone de´finie par T > 26◦C, a` partir de donne´es de tempe´rature et nitrate, de sorties de mode`le,
et d’une relation tempe´rature/nitrate. Ils obtiennent une production nouvelle comprise entre
14.5 et 16 g C m−2 an−1. Le taux de production nouvelle re´sultant du me´lange turbulent est
du meˆme ordre de grandeur que celui re´sultant des transports advectifs ; et parmi ceux-ci,
environ 75% sont dus a` l’advection horizontale, ce qui signifie que les upwellings ne participent
qu’a` une petite part de la production nouvelle.
Une simulation (Stoens et al., 1999) effectue´e sur la boˆıte NINO4 (160◦E-150◦W, 5◦S-
5◦N) pendant la pe´riode 1992-95 sugge`re que l’advection zonale est de l’ordre de l’advection
verticale, alors que le me´lange est tre`s faible. Mais sur cette pe´riode, le front se´parant la
warm pool de la cold tongue a oscille´ entre 165◦E et 160◦W environ, ce qui signifie que la
zone e´tudie´e englobe la warm pool mais aussi une partie de la cold tongue.
Un re´sultat inte´ressant est toutefois obtenu par la comparaison des boˆıtes NINO4 et
NINO3 (plus a` l’est), qui indique que l’advection verticale est le me´canisme dominant dans
la cold tongue.
1 voir section 1.1-2 page 25 2 cold tongue, voir section 1.2-2.b page 37
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↪→ Limitation par le fer ?
Nous avons dit plus haut que l’e´cosyste`me oligotrophe de la warm pool est limite´ par le
nitrate. Ce n’est pas rigoureusement exact. En effet, s’il est ave´re´ que le nitrate est le principal
e´le´ment limitant des eaux de surface de la warm pool , il n’est cependant pas impossible que
le fer joue e´galement un roˆle important. En particulier pendant les e´ve´nements El Nin˜o, il
semblerait que l’abondance relative du fer et des macro-nutriments limite la production de
la warm pool (Salihoglu, 2005).
Behrenfeld et al. (2006) montrent e´galement qu’il existe des re´gions du Pacifique
tropical, a` l’ouest de la ligne de changement de date, ou` le fer reste limitant meˆme en
re´gime oligotrophe. Il est donc possible qu’une colimitation existe entre le fer et le nitrate
dans la warm pool de fac¸on ge´ne´rale. Mais il ne s’agit pour l’instant que d’une hypothe`se,
impossible a` ve´rifier a` cause du manque de donne´es en fer dans la re´gion. Les seuls profils
existant a` ce jour sont ceux mesure´s par Mackey et al. (2002b) lors de diffe´rentes campagnes
visant a` de´terminer la source du fer dans le sous-courant e´quatorial (voir section 1.3-2). Une
autre campagne en mer a e´te´ effectue´e a` la fin de l’e´te´ 2006 (EUCFe, PI James Murray,
voir http://www.ocean.washington.edu/cruises/KiloMoana2006/index.html), avec des
stations comprises entre 145◦E et 140◦W, ainsi que le long des coˆtes de PNG et de Nouvelle-
Irlande (mer de Bismarck). Nous devrions ainsi bientoˆt obtenir davantage de donne´es en
fer dans la re´gion, et donc mieux comprendre le roˆle de ce dernier dans les e´cosyste`mes du
Pacifique tropical.
↪→ Classes d’algues et zooplancton
De fac¸on ge´ne´rale, les cellules phytoplanctoniques de petite taille sont dominantes, car
elles posse`dent une plus grande surface par rapport a` leur volume interne. Elles sont donc
plus efficaces pour assimiler les nutriments, lesquels ne sont pre´sents qu’a` de faibles concen-
trations dans la warm pool . Cette relation entre la taille des cellules et les concentrations
en nutriments explique e´galement que les cellules soient de plus petite taille dans la couche
de surface (limitation par le nitrate) qu’au niveau du DCM (limitation par la lumie`re) (Fi-
gure 1.21d).
Le plancton bacte´riologique (cyanobacte´ries) de tre`s petite taille (< 1µm) domine
dans la couche de surface et est de type Prochlorococcus et Synechococcus. Dans la couche
infe´rieure limite´e par la lumie`re, les microalgues (picoeucaryotes essentiellement) sont domi-
nantes (Navarette (1998) ; Le Borgne et al. (2002b) ; Mackey et al. (2002a)). Les diatome´es
participent pour environ 15% de la biomasse phytoplanctonique (Le Borgne et al., 2002b).
En ce qui concerne le zooplancton, Le Borgne et Landry (2003) ont montre´ que le
microzooplancton est responsable de la plus grande partie du broutage dans le Pacifique
tropical, entre 59% et 98% le long d’un transect 8◦S-8◦N a` 180◦, e´chantillonnant a` la fois les
e´cosyste`mes oligotrophe et HNLC.
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Des mesures de zooplancton ont e´te´ effectue´es par Le Borgne et Rodier (1997) : mesure
du poids sec sans cendre (AFDW1) de diffe´rentes classes de zooplancton le long de l’e´quateur,
dans les e´cosyste`mes de type warm pool et cold tongue, au cours de deux campagnes (FLU-
PAC et PROPPAC). Ils mesurent ainsi l’AFDW du microzooplancton (35-200 µm) et du
me´sozooplancton (petit, 200-500 µm et grand, 500-2000 µm).
Dans la warm pool , Le Borgne et Rodier (1997) obtiennent un AFDW moyen pour le
me´sozooplancton de 559 mg m−2 dans la zone des 500 premiers me`tres, dont 68% est constitue´
de la classe 500-2000 µm. En ce qui concerne plus spe´cifiquement le microzooplancton, il
constitue un pourcentage significatif de la biomasse zooplanctonique : 33%-24% (campagnes
FLUPAC et PROPPAC, respectivement). Le microzooplancton est localise´ a` 74-81% dans
les 100 premiers me`tres (moyenne journalie`re2), et son AFDW moyen dans cette zone est de
152-192 mg m−2.
↪→ L’e´nigme des thons
Nous ne pouvons pas clore cette rapide pre´sentation de l’e´cosyste`me de la warm pool
sans parler de l’e´nigme pre´sente´e par les thons dans cette re´gion. En effet, la warm pool est
la zone du Pacifique ou` l’on capture le plus de thons (Lehodey et al., 1997), ce qui est tre`s
e´trange sachant que l’e´cosyste`me est oligotrophe donc peu productif. Lehodey et al. (1997)
ont montre´ que la zone de fortes captures subit des de´placement zonaux en relation avec les
de´placements du front et l’ENSO, mais que les thons restent confine´s a` l’ouest du front, donc
coˆte´ warm pool .
Les thons se maintiennent probablement au niveau du front a` cause de la convergence
des eaux et du fait que les organismes de type plancton ou micronecton s’accumulent dans les
zones de convergence et fronts, mais les me´canismes qui permettent aux thons de se nourrir
du coˆte´ oligotrophe restent toujours incompris.





• type d’e´cosyste`me : oligotrophe
• controˆle en amont : limitation par le nitrate en premier lieu (+ peut-eˆtre fer ?)
• controˆle en aval : concentrations en zooplancton relativement faibles
• re´servoir de nitrate : essentiellement profond, nutricline au niveau de la thermocline
• me´canismes d’apports de nitrate : me´lange turbulent et advection horizontale essen-
tiellement
1 Ash-Free Dry Weight 2 Contrairement au me´sozooplancton, le microzooplancton ne subit aucune migra-
tion diurne significative dans les 100 ou 200 premiers me`tres (Le Borgne et Rodier, 1997).
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1.3-2 A l’est : la cold tongue
caracte´ristiques
physiques
- eaux froides (<29◦C) et sale´es (typiquement > 35 psu)
- upwelling e´quatorial, thermocline proche de la surface
caracte´ristiques
biologiques
- concentrations en chlorophylle de surface >0.1 mg m−3, typique-
ment de l’ordre de 0.2 mg m−3
- re´gion HNLC : pas de limitation par le nitrate (concentrations
e´leve´es en surface)
- limitation par le fer, dont la source principale est suppose´e eˆtre
l’EUC
- DCM peu marque´
Tableau 1.2 – Re´sume´ des caracte´ristiques principales de la cold tongue
↪→ Un e´cosyste`me riche ?
L’e´cosyste`me de la cold tongue1 est extreˆmement diffe´rent de celui de la warm pool .
Ici, pas de thermocline profonde ni de couche barrie`re, au contraire la thermocline est proche
de la surface a` cause de l’upwelling e´quatorial, et les nutriments directement accessibles. La
concentration en nitrate dans la re´gion (Figure 1.22b) est relativement e´leve´e, de l’ordre de
3-4 µM en surface, et est essentiellement graˆce a` l’advection verticale (Stoens et al., 1999).
Les concentrations en chlorophylle de surface sont donc logiquement plus e´leve´es, ty-
piquement de l’ordre de 0.2 a` 0.3 mg m−3. Le DCM est beaucoup moins marque´ que dans la
warm pool (Figure 1.22c), et les concentrations en chlorophylle inte´gre´es sur la profondeur
sont de l’ordre de 25-36 mg m−2 (Le Borgne et al., 2002b), ce qui n’est pas si diffe´rent des
concentrations inte´gre´es dans la warm pool (20-30 mg m−2, cf. section 1.3-1).
Compte tenu de la concentration en nitrate dans la re´gion, on devrait s’attendre a` des
concentrations en chlorophylle beaucoup plus e´leve´es, a` la fois en surface et inte´gre´es sur
la profondeur. Il s’agit donc d’une re´gion HNLC2, c’est-a`-dire une re´gion de l’oce´an ou` les
concentrations en chlorophylle sont faibles alors que les concentrations en macro-nutriments
sont e´leve´es. La question qui vient tout naturellement a` l’esprit est alors “pourquoi ?”. Pour-
quoi le phytoplancton ne parvient-il pas a` utiliser tout le nitrate disponible ?
↪→ Le fer, nutriment limitant
Si le nitrate ne limite pas la croissance du phytoplancton (concentrations e´leve´es en
surface, donc nitrate en exce`s), c’est qu’un autre e´le´ment est limitant. Au de´but des anne´es
90, l’hypothe`se d’une limitation par le fer commence a` eˆtre se´rieusement envisage´e (Martin
1 caracte´ristiques physiques pre´sente´es dans la section 1.2-2.b page 37 2 High Nutrient - Low Chlorophyll
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Figure 1.22 – Profils moyens de tempe´rature (a), [NO3] (b), [Chla] (c), %[Chla] < 1µm (d), nombre de
cyanobacte´ries et microalgues (e´chelle log, e), et ratio cyanobacte´ries/microalgues (f), obtenus a` 0◦, 165◦E
en avril 1988 pendant la campagne PROPPAC 2 (e´cosyste`me HNLC). La profondeur moyenne de la couche
euphotique est indique´e (1% de la lumie`re incidente). D’apre`s la figure 5 de Le Bouteiller et al. (1992).
et al., 1991). A la suite de cela, des expe´riences de fertilisation en fer ont e´te´ mene´es dans
l’e´cosyste`me HNLC : IronEx I en 1993, 500 km au sud des Galapagos (Martin et al., 1994),
et IronEx II en 1995, vers 3.5◦S, 140◦W (Coale et al., 1996b). Les re´sultats de IronEx II
en particulier sont impressionnants : les concentrations de chlorophylle sont passe´es dans
l’espace de 9 jours d’une concentration infe´rieure a` 0.2 µg L−1 a` une concentration de l’ordre
de 4 µg L−1, tandis que la vitesse d’assimilation du nitrate augmentait d’une valeur infe´rieure
a` 10 nM h−1 a` un maximum de 133 nM h−1.
La conclusion de ces expe´riences a e´te´ que le fer limite effectivement la croissance du
phytoplancton (voir par exemple Coale et al. (1996a) et Behrenfeld et al. (2006)). De plus,
Coale et al. (1996a) et Gordon et al. (1997) ont montre´ que la source principale de fer dans
le Pacifique e´quatorial provient de l’upwelling des eaux riches en fer de l’EUC (a` 90% d’apre`s
Coale et al. (1996a)), et non d’apports atmosphe´riques. Ce maximum de fer associe´ avec
l’EUC proviendrait essentiellement du contact du NGCUC avec les se´diments du plateau
continental au niveau de la Papouasie / Nouvelle-Guine´e (Mackey et al., 2002b). Davantage
de de´tails sur cette hypothe`se d’un maximum de fer dans l’EUC peuvent eˆtre trouve´s dans
la section 5.2-3.b page 171, a` propos de l’e´tude du bloom des Kiribati.
↪→ Classes d’algues et zooplancton
L’e´cosyste`me de la cold tongue, tout comme celui de la warm pool , est domine´ par
les picoeucaryotes, les Prochlorococcus et les Synechococcus (Mackey et al., 2002a), mais
avec une contribution plus importante des grosses cellules (Figure 1.22d), > 3µm d’apre`s
Le Borgne et al. (2002b) et Navarette (1998). Contrairement a` la warm pool , les concentra-
tions de ces diffe´rentes classes de phytoplancton varient de fac¸on similaire avec la profondeur,
et ne pre´sentent pas de maximum de subsurface.
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Pour leurs stations situe´es dans l’e´cosyste`me HNLC, Le Borgne et Rodier (1997) ob-
tiennent un AFDW moyen pour le me´sozooplancton (200-2000 µm) de 1425 mg m−2 dans
la zone des 500 premiers me`tres (2.5 fois plus e´leve´ que dans la warm pool), dont 77% est
constitue´ de la classe 500-2000 µm. En ce qui concerne le microzooplancton, il constitue
un pourcentage plus faible de la biomasse zooplanctonique par rapport a` la warm pool :
14%-13% (campagnes FLUPAC et PROPPAC, respectivement) ; par contre le pourcentage
de me´sozooplancton de grande taille (500-2000 µm) est beaucoup plus important (de l’ordre
de 60-70% contre 45-50% dans la warm pool). Le microzooplancton est localise´ a` 88-93%
dans les 100 premiers me`tres1 (re´partition nettement plus superficielle que pour la warm
pool), et son AFDW moyen dans cette zone est de 222-183 mg m−2, ce qui est relativement
plus e´leve´e que l’AFDW du microzooplancton mesure´ dans les 100 premiers me`tres en zone
oligotrophe (152-192 mg m−2).
En conse´quence, la pression de broutage est e´leve´e dans la cold tongue. La croissance
et la biomasse du phytoplancton sont donc essentiellement limite´es par le manque de fer et
par le broutage par le zooplancton (Landry et al., 1997). Plus pre´cise´ment, la production
nouvelle est limite´e par les apports de fer exte´rieurs a` la couche euphotique (par upwelling
essentiellement, Coale et al. (1996a)), alors que la production totale de´pend du recyclage
du fer par le zooplancton (Landry et al., 1997). A cause de l’efficacite´ du broutage et de
la limitation en fer, la production re´ge´ne´re´e reste forte dans la cold tongue (f ∼ 0.17 en
moyenne sur la couche euphotique, Navarette (1998)).




• type d’e´cosyste`me : HNLC
• controˆle en amont : limitation par le fer
• controˆle en aval : pression de broutage e´leve´e
• re´servoir de fer : essentiellement dans l’EUC
• me´canismes d’apports de fer : upwelling e´quatorial essentiellement
1.3-3 La zone de front
Comme montre´ dans les sections pre´ce´dentes, le Pacifique e´quatorial est constitue´
de deux e´cosyste`mes aux caracte´ristiques physiques et biologiques tre`s particulie`res : eaux
froides, sale´es, riches en nutriments, chlorophylle et zooplancton a` l’est (cold tongue), chaudes,
dessale´es, pauvres en nutriments, chlorophylle et zooplancton a` l’ouest (warm pool).
La transition entre ces deux re´gimes se fait de manie`re assez brutale, au niveau du
front se´parant les re´gions physiques de la cold tongue et de la warm pool (voir section 1.2-2.c
1 Tout comme dans la warm pool , le microzooplancton ne subit aucune migration diurne significative
(Le Borgne et Rodier, 1997).
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page 37). Comme dit auparavant, ce front est marque´ en salinite´ (Picaut et al., 1996), mais
aussi en pCO2 (Inoue et al., 1996), nitrate, production primaire, chlorophylle et biomasse
phytoplanctonique (Rodier et al. (2000), Turk et al. (2001a)) ainsi que biomasse zooplanc-
tonique (Le Borgne et Rodier, 1997). Ainsi, des crite`res biologiques sont e´galement utilise´s
pour repe´rer la position du front, en plus des crite`res en tempe´rature et salinite´ mentionne´s
auparavant. Le plus utilise´ est l’iso-chlorophylle 0.1 mg m−3 (voir par exemple Radenac et al.
(2001)).
Il faut cependant noter que si les fronts associe´s a` tous ces parame`tres co¨ıncident
spatialement le plus souvent, il arrive que le front “biologique” soit de´cale´ du front “physi-
que” de quelques degre´s vers l’est (Rodier et al., 2000), lorsque l’upwelling e´quatorial stoppe
(conditions El Nin˜o)1. La figure 1.23 illustre l’e´volution zonale des parame`tres cite´s ci-dessus
dans ce dernier cas.
1.3-4 Au nord et au sud : les gyres subtropicales
Les gyres subtropicales sont centre´es vers 15◦N-175◦E et 25◦S-120◦W, et sont donc
situe´es pre`s des extre´mite´s nord et sud-est de notre zone d’e´tude. Elles sont caracte´rise´es par
des concentrations extreˆmement faibles en chlorophylle (< 0.07 mg m−3) et en productivite´
(McClain et al., 2004).
Les eaux des gyres subtropicales sont caracte´rise´es par une thermocline dont la profon-
deur varie saisonnie`rement (profondeur infe´rieure a` 50 m en e´te´, proche de 100 m en hiver),
alors que la pycnocline permanente reste plus profonde et associe´e a` une nitracline perma-
nente. Cette pycnocline permanente est d’une profondeur maximum au centre de la gyre,
lequel est aussi caracte´rise´ par un maximum en SSH, mais ne correspond pas ne´cessairement
avec les concentrations les plus faibles en chlorophylle (McClain et al., 2004).
La couche euphotique, de l’ordre de 100 m d’e´paisseur, est de´pourvue de nitrate ;
l’e´cosyste`me est donc de type oligotrophe. Le DCM (tre`s marque´ en e´te´, moins en hiver) est
a` une profondeur de l’ordre de 100-120 m, juste au-dessus de la nitracline et proche du niveau
ou` la lumie`re atteint 1% de la lumie`re en surface. La production primaire, par contre, est
maximale dans la couche de surface, vers 10-25 m de profondeur (dans les gyres sud et nord)
et est comprise entre 200 et 700 mg C m−2 jour−1 pour la gyre nord, avec des variations
saisonnie`res et interannuelles (Longhurst, 1998).
Une caracte´ristique importante de la gyre subtropicale sud est l’ave`nement de blooms
de cyanobacte´ries diazotrophes (fixatrices d’azote, voir section 1.1-2 page 25) de type Tri-
chodesmium spp., visibles par SeaWiFS (Dupouy et al., 2000), essentiellement pendant l’e´te´
austral. Il semblerait que l’apparition de tels blooms soit controˆle´ par la disponibilite´ en
phosphate dans la re´gion (Moutin et al., 2005). De meˆme, des diatome´es fixatrices d’azote
1 D’apre`s Rodier et al. (2000), ce de´calage s’explique par le fait que l’upwelling stoppe localement. En
conse´quence, les concentrations en nitrate et chlorophylle chutent.
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Figure 1.23 – Donne´es obtenues pendant la campagne FLUPAC en octobre 1994, le long de l’e´quateur : a)
SST et SSS, b) pCO2, c) AFDW de la biomasse du me´sozooplancton dans la zone 0-100 m, d) concentrations
moyennes en NO3 et PO4, e), concentration moyenne en chlorophylle-a et POP (phosphore particulaire) dans
la zone 0-50 m. D’apre`s la figure 5 de Rodier et al. (2000).
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ont e´te´ observe´es a` plusieurs reprises dans la gyre subtropicale nord (Longhurst, 1998), et
jouent probablement un roˆle important dans l’e´cosyste`me oligotrophe.
Enfin, il est important de noter que l’extension spatiale de ces gyres subtropicales,
de´finies a` l’aide de l’iso-chlorophylle 0.07 mg m−3, pre´sente une forte variabilite´ saisonnie`re
(McClain et al., 2004) : les gyres pre´sentent une expansion minimale et les concentrations
en chlorophylle les plus e´leve´es pendant l’hiver de l’he´misphe`re correspondant, alors que
l’expansion maximale est observe´e en e´te´.
1.3-5 Synthe`se : comparaison des e´cosyste`mes oligotrophe (warm pool) et
HNLC (cold tongue)
caracte´ristiques warm pool cold tongue
eaux de surface chaudes et peu sale´es froides et sale´es
thermocline profonde proche de la surface
spe´cificite´ couche barrie`re upwelling e´quatorial
chlorophylle de surface [Chl] ∼ 0.05 mg m−3 [Chl] ∼ 0.2 mg m−3
e´cosyste`me oligotrophe HNLC
controˆle du phytoplancton nitrate limitant broutage, fer limitant
DCM marque´, au sommet de la nitracline tre`s peu marque´
Tableau 1.3 – Comparaison des caracte´ristiques de la warm pool et de la cold tongue
Si l’on exclut les gyres subtropicales, qui concernent essentiellement les frontie`res du
domaine e´tudie´, et la re´gion sud-ouest comprenant les mers de Corail, des Salomon, etc.,
le Pacifique tropical ouest est essentiellement constitue´ de deux e´cosyste`mes principaux,
la warm pool (oligotrophe) et la cold tongue (HNLC), aux caracte´ristiques tre`s diffe´rentes
(Tableau 1.3).
La structure verticale, tant physique que biologique, pre´sente notamment des gra-
dients beaucoup plus marque´s (stratification plus importante) dans le cas de la warm pool
(Figure 1.24). Celle-ci est caracte´rise´e par des concentrations en nitrate quasiment nulles
en surface (limitation par le nitrate, d), une nitracline et une thermocline marque´es, a` la
meˆme profondeur (b et d) et un DCM marque´ et profond (e). Par contraste, la cold tongue
pre´sente des concentrations relativement e´leve´es de nitrate en surface, et une nitracline, une
thermocline et un DCM beaucoup moins marque´s.
La productivite´ de ces deux types d’e´cosyste`mes est e´galement tre`s diffe´rente : produc-
tion nouvelle nettement plus e´leve´e dans la cold tongue que dans la warm pool (Tableau 1.4),
ce qui est aussi vrai pour la production primaire (nouvelle + re´ge´ne´re´e). Dans les deux cas, la
production primaire est fortement corre´le´e a` la concentration en chlorophylle (Le Bouteiller
et al., 2003). Le facteur f reste faible dans les deux e´cosyste`mes, mais est plus e´leve´ dans la
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cold tongue que dans la warm pool (0.17 et 0.12 en moyenne dans la couche euphotique, res-
pectivement), et pre´sente des profils verticaux diffe´rents : maximum a` 100 m de profondeur
dans la warm pool , en surface dans la cold tongue (Navarette, 1998).
La composition des e´cosyste`mes est diffe´rente e´galement, avec des espe`ces de phyto-
plancton (Figure 1.24f) et de zooplancton (Le Borgne et Rodier, 1997) plus petites dans la
warm pool , et une pression de broutage supe´rieure dans la zone HNLC (Landry et al., 1997).
Figure 1.24 – Comparaison des parame`tres physiques, chimiques et biologiques des stations 0 ◦167 ◦E
(e´cosyste`me de type warm pool , symboles vides) et 0◦150◦W (e´cosyste`me de type cold tongue, symboles
noirs). Les parame`tres sont porte´s en fonction du pourcentage de lumie`re transmise (voir (a) pour la cor-
respondance avec la profondeur). Les barres repre´sentent l’e´cart-type. D’apre`s la figure II-13 de Navarette
(1998).
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Tableau 1.4 – Valeurs du taux d’absorption en azote (production nouvelle) obtenus dans diffe´rentes e´tudes,
dans les re´gimes oligotrophe (warm pool) et me´sotrophe (cold tongue) du Pacifique tropical. D’apre`s la table 3
de Radenac et al. (2001).
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1.4 E´cosyste`mes du Pacifique tropical : variabilite´
1.4-1 Les concentrations en chlorophylle au rythme d’ENSO
Sur le plan physique, la modulation ENSO et l’activite´ interannuelles constituent le
mode principal de variabilite´ du Pacifique tropical. La variabilite´ de la chlorophylle de surface,
et de la dynamique phytoplanctonique de manie`re ge´ne´rale, est donc domine´e par le cycle
interannuel, et en e´troite relation avec l’ENSO (Christian et al., 2002a). Nous allons pre´senter
plus pre´cise´ment les changements observe´s, par rapport a` la situation neutre de´crite dans la
section pre´ce´dente, pendant les phases El Nin˜o et La Nin˜a.
1.4-1.a Modification des e´cosyste`mes pendant les e´ve´nements El Nin˜o
↪→ Expansion/contraction des e´cosyste`mes
Figure 1.25 – Donne´es moyenne´es sur 2 ◦S-2 ◦N de chlorophylle SeaWiFS (mg m−3), contours tous les
0.1 mg m−3. Le contour blanc est l’isotherme 29◦C au niveau du front (d’apre`s les donne´es TMI).
Le front se´parant la warm pool de la cold tongue subit des de´placements zonaux es-
sentiellement interannuels. Ce front physique correspondant e´galement a` la frontie`re de nos
deux e´cosyste`mes, la taille respective de ceux-ci varie a` l’e´chelle interannuelle : la re´gion du
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Pacifique tropical occupe´e par la warm pool augmente pendant les e´ve´nements El Nin˜o, alors
que la cold tongue devient l’e´cosyste`me dominant pendant les phases La Nin˜a (Radenac et al.
(2001) ; Le Borgne et al. (2002a)).
La figure 1.25 illustre ainsi les de´placements relatifs des deux e´cosyste`mes dans le
Pacifique e´quatorial ouest, pendant la pe´riode que nous e´tudions. En particulier, on peut
deviner la tre`s forte extension de la warm pool vers l’est en 1997 (El Nin˜o majeur), et voir
clairement la plus faible extension en 2002 (El Nin˜o d’intensite´ moyenne). De plus, tout
comme les anne´es 1998 a` mi-2001 sont caracte´rise´es par un SOI globalement positif et les
anne´es mi-2001 a` 2004 par un SOI ne´gatif (Figure 1.16 page 41), on peut constater que
le front entre la warm pool et la cold tongue est situe´ vers 160◦E pendant cette premie`re
pe´riode, et plutoˆt vers 180◦au cours de la deuxie`me pe´riode.
↪→ Impact sur les re´servoirs de nutriments
Le basculement de la thermocline1 induit une modification a` grande e´chelle de la pro-
fondeur de la thermocline, et e´galement de la nutricline, a` travers le bassin (Figure 1.26a).
Ainsi pendant les phases El Nin˜o, la nutricline (et donc le re´servoir de nitrate) est beaucoup
plus proche de la surface qu’en pe´riode normale dans le Pacifique ouest, alors que l’inverse
(enfoncement) est observe´ dans le Pacifique est. Ce basculement de la nutricline est plus ou
moins important suivant l’intensite´ de l’e´ve´nement conside´re´ : ainsi a` l’ouest du bassin par
exemple2, Turk et al. (2001a) ont releve´ des profondeurs du milieu de la nutricline (iso-nitrate
16 mmol m−3) de l’ordre de 210 m en 1994 et 180 m en 1997 (e´ve´nements El Nin˜o d’inten-
site´ faible et forte, respectivement), sachant que la profondeur observe´e lors de conditions
non-El Nin˜o est de l’ordre de 260 m.
Figure 1.26 – a) Mode`le conceptuel repre´sentant les caracte´ristiques de la thermocline le long de l’e´quateur
pendant les phases El Nin˜o (octobre-de´cembre 1997) et La Nin˜a (juin-aouˆt 1998) de l’e´ve´nement majeur de
1997-98. D’apre`s la figure 1 de Ryan et al. (2006). b) Flux de fer a` 80 m de profondeur (nmol m−2 jour−1),
d’apre`s la figure 6b de Chavez et al. (1999).
1 voir section 1.2-3.a page 38 2 entre 155◦E et 170◦W, ou` la profondeur de la nutricline est relativement
constante, voir la figure 4 de Turk et al. (2001a)
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La profondeur du re´servoir principal de notre deuxie`me nutriment limitant, le fer, est
e´galement modifie´ a` l’e´chelle d’ENSO. En effet, le fer est essentiellement apporte´ par l’EUC
a` travers le Pacifique (Gordon et al., 1997), or l’intensite´ de l’EUC varie en fonction d’ENSO
(ralentissement pendant les e´ve´nements El Nin˜o, voir par exemple Johnson et al. (2002)).
Dans le cas de l’e´ve´nement majeur de 1997-98, l’EUC s’est meˆme quasiment arreˆte´ dans
l’ensemble du Pacifique e´quatorial pendant le pic d’El Nin˜o (Chavez et al., 1999).
En conse´quence, dans le Pacifique central et ouest, le flux de fer a` une profondeur
donne´e posse`de une forte variabilite´ interannuelle (Figure 1.26b). Certaines e´tudes (Chavez
et al. (1999) ; Ryan et al. (2002)) sugge`rent en particulier que la reprise de l’EUC apre`s
les e´ve´nements El Nin˜o a un impact sur des blooms phytoplanctoniques de grande ampleur
observe´s a` ce moment-la`1.
↪→ Modifications dans le Pacifique ouest
La remonte´e de la thermocline et de la nutricline dans le Pacifique ouest induisent une
augmentation des concentrations de nitrate en subsurface (Radenac et al., 2001), alors que
la surface en reste de´pourvue (Turk et al., 2001a) (l’e´cosyste`me reste donc oligotrophe). Cet
apport de nitrate est essentiellement duˆ a` des processus verticaux d’apre`s le mode`le utilise´
par Radenac et al. (2001).
Une autre explication est la re´duction et la remonte´e de la couche barrie`re a` ce moment-
la`, ce qui facilite les remonte´es de nitrate en subsurface. En effet pendant El Nin˜o, la warm
pool , avec l’ensemble de ses caracte´ristiques physiques et biologiques, est advecte´e vers l’est ;
et en particulier, la couche barrie`re se de´place vers l’est dans le meˆme temps (Ando et
McPhaden (1997) ; Vialard et Delecluse (1998)). On a donc localement une remonte´e et un
amincissement de la couche barrie`re pendant El Nin˜o a` l’ouest du bassin (Mackey et al.,
1997). Par exemple en de´cembre 1995 - janvier 1996 dans la re´gion e´quatoriale entre 145◦E
et 165◦E (pe´riode non-El Nin˜o), Turk et al. (2001a) rele`vent des e´paisseurs de couche barrie`re
comprises entre 40 et 50 m ; alors qu’au cours de l’e´ve´nement de 1994, l’e´paisseur de la couche
barrie`re s’est re´duite jusqu’a` 20-30 m et sa frontie`re supe´rieure est remonte´e d’une dizaine
de me`tres.
Cette augmentation des concentrations de nitrate dans la couche euphotique a lo-
giquement pour conse´quence une augmentation de la productivite´ (Dandonneau (1986) ;
Radenac et Rodier (1996) ; Mackey et al. (1997) ; Turk et al. (2001b)), puisque le nitrate
est le nutriment limitant principal de la warm pool . Une augmentation tre`s forte (×10)
de la production nouvelle a ainsi e´te´ observe´e par Turk et al. (2001a) a` l’ouest de 165◦E,
pendant le pic de l’e´ve´nement majeur de 1997-98 : environ 1.16 mmolN m−2 jour−1 contre
0.15 mmolN m−2 jour−1 en conditions non-El Nin˜o (Tableau 1.5). La` encore, cette augmenta-
tion de la production nouvelle de´pend de l’intensite´ de l’e´ve´nement conside´re´, puisqu’elle n’a
que tre`s le´ge`rement augmente´ pendant le faible El Nin˜o de 1994-95 (0.19 mmolN m−2 jour−1).
1 voir section 1.4-1.b page 65
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Cette augmentation de la production primaire a essentiellement lieu entre 50 et 100 m, alors
qu’elle reste faible en surface (Turk et al., 2001a), ce qui est en accord avec le fait que les
concentrations en nitrate augmentent en subsurface, et restent faibles en surface.
Malgre´ l’augmentation de la production nouvelle dans la re´gion, et des concentrations
en chlorophylle de surface (voir par exemple Dandonneau (1986)), la biomasse inte´gre´e sur
la profondeur n’augmente pas significativement pendant les e´ve´nements El Nin˜o (Turk et al.,
2001a). L’augmentation de la productivite´ est davantage lie´e a` une modification de la dis-
tribution verticale de chlorophylle qu’a` un changement de la biomasse totale (Mackey et al.,
1997).
Il est enfin ne´cessaire de signaler le roˆle des coups de vents d’ouest pendant cette
pe´riode : en de´but d’El Nin˜o, ils sont responsables du de´placement du front et de l’expansion
de la warm pool et des conditions oligotrophes vers l’est (Radenac et al., 2001). Par ailleurs,
il a e´te´ sugge´re´ que les apports de nitrate en surface dans le Pacifique ouest, et donc l’aug-
mentation de la production primaire, a essentiellement lieu pendant les pe´riodes de coups de
vents d’ouest (Turk et al. (2001a) ; Le Borgne et al. (2002a)), a` cause du me´lange vertical
et de l’approfondissement de la couche me´lange´e associe´s (Siegel et al., 1995). Il semblerait
ainsi que les concentrations en chlorophylle augmentent pendant les WWB en 2002 (Radenac
et al., 2006a), mais les processus responsables restent a` explorer.
Le tableau 1.5 re´sume les perturbations typiquement observe´es pendant les e´ve´nements
El Nin˜o dans le Pacifique e´quatorial ouest, pour les parame`tres physiques, chimiques et
biologiques.
↪→ Modifications dans le Pacifique central
Dans le Pacifique central, la situation inverse se produit : la thermocline est plus
profonde qu’en pe´riode normale (Figure 1.14b). Non seulement le re´servoir de nitrate est plus
profond, mais en plus l’upwelling e´quatorial faiblit, voire s’arreˆte dans le cas d’e´ve´nements
forts. En conse´quence, les concentrations en nitrate diminuent dans la couche euphotique.
En 1997-98, la plus grande partie du Pacifique e´quatorial e´tait meˆme devenu oligotrophe
(Radenac et al., 2001), avec des concentrations tre`s faibles de nitrate en surface, et une
limitation de l’e´cosyste`me par le nitrate (Chavez et al., 1999). Ces conditions oligotrophes ont
e´te´ mises en place, puis se sont maintenues, par deux me´canismes : l’advection d’eaux pauvres
depuis l’ouest, et l’arreˆt de l’upwelling e´quatorial (Radenac et al. (2001) ; Radenac et al.
(2005)). Il faut cependant garder en me´moire que l’e´ve´nement de 1997-98 a e´te´ re´ellement
exceptionnel par son intensite´ ; cet e´tablissement de conditions oligotrophes dans la plus
grande partie du Pacifique e´quatorial reste donc particulier aux El Nin˜os les plus forts, celui
de 1997-98 comme nous venons de le dire, et aussi celui de 1982-83 (Barber et Kogelschatz,
1990).
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Tableau 1.5 – Trois exemples de l’e´tat physique, chimique et biologique du Pacifique e´quatorial ouest pour
des conditions non-El Nin˜o, El Nin˜o mode´re´ (1994-95) et fort El Nin˜o (1997-98). D’apre`s la table 2 de Turk
et al. (2001a).
A cause de la diminution des concentrations de nitrate en surface, la production nou-
velle est conside´rablement plus faible dans la couche de surface (40 premiers me`tres dans
Turk et al. (2001a)) que lors de conditions non-El Nin˜o. En 1997, on avait meˆme une pro-
duction nouvelle plus faible dans le centre du Pacifique que dans l’ouest (montre´ a` partir
d’un mode`le par Radenac et al. (2001)), avec une production primaire a` peu pre`s moitie´
plus faible que sa valeur climatologique (d’apre`s une e´tude de donne´es de Strutton et Chavez
(2000)). En conse´quence, la biomasse inte´gre´e sur la profondeur est significativement plus
faible en pe´riode El Nin˜o qu’en pe´riode normale (Turk et al., 2001a).
Cependant, a` cause des concentrations en nitrate e´leve´es en surface dans le Pacifique
central (conditions HNLC) avant l’El Nin˜o de 1997, et a` cause de la faible vitesse d’assimi-
lation du nitrate par le phytoplancton dans cet e´cosyste`me, l’e´tablissement des conditions
oligotrophes s’est produit plus lentement que l’on aurait pu s’y attendre, les quantite´s de
nitrate pre´sentes dans la couche euphotique ayant e´te´ capable de soutenir la production
biologique pendant plusieurs mois apre`s l’arreˆt de l’upwelling e´quatorial (Radenac et al.,
2005).
Le tableau 1.6 re´sume les perturbations typiquement observe´es pendant les e´ve´nements
El Nin˜o dans le Pacifique e´quatorial central, pour les parame`tres physiques, chimiques et
biologiques.
64
1.4 E´cosyste`mes du Pacifique tropical : variabilite´
Tableau 1.6 – Trois exemples de l’e´tat physique, chimique et biologique du Pacifique e´quatorial central pour
des conditions non-El Nin˜o, El Nin˜o mode´re´ (1994-95) et fort El Nin˜o (1997-98). D’apre`s la table 3 de Turk
et al. (2001a).
1.4-1.b Modification des e´cosyste`mes en-dehors des e´ve´nements El Nin˜o
↪→ Les pe´riodes post-El Nin˜o
La fin des e´ve´nements El Nin˜o, du moins depuis 1998, s’accompagne souvent d’une
augmentation des concentrations en chlorophylle dans le Pacifique e´quatorial central/est,
sous forme de blooms phytoplanctoniques de grande ampleur visibles par SeaWiFS (Ryan
et al., 2006). Le plus impressionnant de tous a e´te´ observe´ apre`s l’e´ve´nement majeur de 1997-
98 (Chavez et al. (1999) ; Ryan et al. (2002)), et des blooms de moindre importance sont
aussi visibles en 2003 et 2005 vers 110◦W, donc apre`s chaque El Nin˜o depuis le lancement
de SeaWiFS.
Le bloom de 1998 a e´te´ particulie`rement e´tudie´, car il s’agit du plus important jamais
observe´ dans le Pacifique tropical, par son intensite´, son e´tendue spatiale et sa dure´e. Les
concentrations en chlorophylle ont augmente´ tre`s rapidement en mai-juin 1998 vers 140◦W,
jusqu’a` 40 fois en 3 semaines localement, et le bloom a persiste´ jusqu’en septembre tout en se
de´plac¸ant vers l’est jusque vers 100◦W (Chavez et al., 1999). Meˆme si le bloom e´tait centre´
vers 140◦W au de´but et s’est ensuite de´place´ vers l’est, il s’e´tendait jusque vers 170◦W en juin,
et est donc visible dans notre re´gion. Ce bloom a e´te´ explique´ par la remonte´e grande e´chelle
de la thermocline, associe´e a` la reprise des alize´s favorables aux upwellings, et a` la remonte´e
de l’EUC (Chavez et al. (1999) ; Ryan et al. (2002)). L’existence de TIW1 a` ce moment-la`
explique la forme particulie`re du bloom, qui semble “onduler” autour de l’e´quateur, a` cause
1 Tropical Instability Waves
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des vitesses me´ridiennes associe´es aux ondes (Chavez et al. (1999) ; Menkes et al. (2004)) ;
et le surfac¸age de l’EUC explique l’advection du bloom vers l’est (Ryan et al., 2002).
Dans le cas de l’apre`s-El Nin˜o 1997-98, un autre bloom a e´te´ observe´ dans le Pacifique
e´quatorial ouest, vers 165◦E en mai 1998 (e´tudie´ dans le chapitre 5 page 151).
Ces blooms ne peuvent pas eˆtre explique´s uniquement par une augmentation locale des
flux verticaux de nitrate et fer, car il existe d’autres pe´riodes (phases La Nin˜a) ou` l’EUC
et la thermocline sont aussi proches de la surface, et les alize´s aussi intenses, sans que l’on
observe de tels blooms (Ryan et al., 2006). Ces derniers sont donc relie´s spe´cifiquement a`
la fin des e´ve´nements El Nin˜o et non aux phases La Nin˜a. Une explication lie´e aux varia-
tions interannuelles du NGCUC a e´te´ propose´e par Ryan et al. (2006) : intensification et
remonte´e du NGCUC pendant le pic des e´ve´nements El Nin˜o, avec pour conse´quence une
augmentation du couplage avec le plateau continental de la Nouvelle-Guine´e. Cela implique
une augmentation des concentrations en fer dans le NGCUC, et donc dans l’EUC. La date
et l’emplacement des blooms est en accord avec le transport de l’EUC a` ce moment-la`, et
avec la date d’intensification du NGCUC (Ryan et al., 2006). Ainsi, la variabilite´ dans le
Pacifique ouest (NGCUC) serait directement responsable d’une forte re´ponse biologique dans
le Pacifique central et est.
A noter e´galement que dans l’extreˆme ouest du Pacifique tropical, la fin de l’e´ve´nement
de 1997-98 a e´te´ associe´e avec un bloom de phytoplancton a` la naissance du NECC, pendant
la premie`re partie de l’anne´e 1998 (Christian et al., 2004). De tels enrichissements en chlo-
rophylle ont e´galement e´te´ observe´s pendant les e´ve´nements de 1982-83 (Dandonneau, 1992)
et 2002-03 (Christian et al., 2004), quoi qu’avec une amplitude moindre. Les hypothe`ses pro-
pose´es par Christian et al. (2004) incluent l’advection de phytoplancton et/ou nutriments
depuis l’ouest, un upwelling local dans les me´andres du courant, et la pre´sence d’eaux riches
dans le NGCUC, au sud du NECC. Pour plus de de´tails concernant ces enrichissements, se
reporter a` la section 5 de l’article Messie´ et Radenac (2006) page 128.
↪→ Les phases La Nin˜a
Les phases La Nin˜a correspondent, en premie`re approximation, a` une amplification
des conditions normales : alize´s plus forts que d’habitude, SST plus froides, thermocline plus
profonde a` l’ouest du bassin, plus superficielle a` l’est (McPhaden, 2004). A noter que la
figure 1.26a page 61 est repre´sentative des conditions El Nin˜o / La Nin˜a de 1997-98, mais
pas ne´cessairement de toutes les phases La Nin˜a : en particulier, lors d’une phase La Nin˜a
“classique”, la thermocline est plus profonde que lors des conditions normales a` l’ouest du
bassin, alors qu’elle est reste´e plus superficielle en 1998. Les phases La Nin˜a sont donc
essentiellement caracte´rise´es par une extension de la cold tongue vers l’ouest du bassin, et
une re´duction de la taille de la warm pool .
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1.4-2 Autres modes de variabilite´ de la chlorophylle de surface
Bien que l’e´chelle interannuelle soit le mode de variabilite´ dominant de la chlorophylle
de surface dans le Pacifique tropical, d’autres modes de variabilite´ ont e´te´ mis en e´vidence
par plusieurs e´tudes. Nous les de´crivons ici brie`vement.
1.4-2.a Dans le Pacifique ouest
↪→ Le cycle saisonnier
Rien ou presque n’a e´te´ reporte´ sur le cycle saisonnier dans le Pacifique tropical ouest du
point de vue biologique, a` l’exception de l’extreˆme sud-ouest de notre re´gion. A cet endroit-la`,
Radenac et Rodier (1996), Dupouy et al. (2004) et Leonard et McClain (1996) mentionnent
un cycle saisonnier des concentrations en chlorophylle de surface, avec des concentrations
deux fois plus e´leve´es en hiver austral qu’en e´te´ (Radenac et Rodier, 1996). On observe
e´galement des blooms de Trichodesmium spp. dans cette re´gion en e´te´ austral (Dupouy et al.,
2004).
Dans la warm pool , Dandonneau (1992) mentionnent de faibles et incertaines variations
saisonnie`res, en phase avec le cycle saisonnier de la SST (concentrations maximales au nord
de l’e´quateur en fe´vrier/mars). Radenac et Rodier (1996) mentionnent un cycle saisonnier
de la profondeur du DCM, mais qui reste confine´ a` la subsurface a` cause de la forte strati-
fication existant dans la re´gion (pas de modification saisonnie`re notable des concentrations
en surface).
Dupouy et al. (1993) ont e´galement observe´ l’existence d’un cycle saisonnier des concen-
trations en chlorophylle et de l’extension me´ridienne de l’e´cosyste`me me´sotrophe de la cold
tongue, pendant les anne´es 1981-82, a` partir des donne´es CZCS. Ces auteurs observent un
enrichissement plus e´tendu et plus intense d’avril a` septembre que le reste de l’anne´e.
↪→ Les coups de vents d’ouest
Une autre source de variabilite´ au sein de la warm pool provient des coups de vents
d’ouest (WWB1), a` l’e´chelle intrasaisonnie`re en liaison avec la MJO2, mais e´galement inter-
annuelle puisque la fre´quence et la force des WWB s’accroˆıt pendant les e´ve´nements El Nin˜o
(Harrison et Vecchi, 1997).
Les WWB sont souvent associe´s avec une augmentation des concentrations en chloro-
phylle de surface, particulie`rement pendant les e´ve´nements El Nin˜o (voir plus haut, section
1.4-1.a), mais tre`s peu d’e´tudes ont e´te´ mene´es sur l’influence des WWB sur le phytoplanc-
ton. Ainsi Siegel et al. (1995) mentionnent un triplement des concentrations de chlorophylle
1 Westerly Wind Bursts 2 Madden-Julian Oscillation, voir section 1.2-3.c page 44
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a` la suite d’un WWB en janvier 1993, probablement duˆ a` l’entraˆınement de nutriments dans
la couche de surface a` la suite d’un fort approfondissement de la couche de me´lange. Un autre
coup de vent d’ouest a e´te´ observe´ par Radenac et Rodier (1996) en de´cembre 1989, avec un
approfondissement de la couche de me´lange visible en tempe´rature et en nitrate ; cependant,
aucun impact n’a e´te´ observe´ sur les concentrations en chlorophylle.
1.4-2.b Dans le Pacifique central (cold tongue)
↪→ L’impact des ondes tropicales d’instabilite´
Les ondes tropicales d’instabilite´ (TIW) sont observe´es ge´ne´ralement dans le Pacifique
tropical a` l’est de la ligne de changement de date, entre juin et de´cembre. Ces ondes se
de´placent vers l’ouest, avec une pe´riode de l’ordre de 20 jours, une longueur d’onde de
1000 km environ et une vitesse de phase de l’ordre de 50 km jour−1. Les vitesses me´ridiennes
associe´es au passage de l’onde modifient les champs de SST, mais aussi de chlorophylle de
surface (Menkes et al. (2002) ; Le Borgne et al. (2002a) ; Strutton et al. (2001) ; Gorgues
et al. (2005)). Elles sont ainsi suppose´es avoir joue´ un roˆle important dans le de´veloppement
du bloom majeur observe´ dans le Pacifique tropical en 1998 (Chavez et al., 1999).
Leur roˆle sur la productivite´ et les concentrations en chlorophylle est ne´anmoins peu
clair. Certaines e´tudes signalent une augmentation des concentrations en chlorophylle de
surface au passage d’une TIW, les processus implique´s incluant l’advection et le me´lange
horizontaux, une augmentation de l’upwelling et une concentration de la biomasse au niveau
des fronts (Strutton et al., 2001). Au contraire, Gorgues et al. (2005) sugge`rent que les
TIW sont responsables d’une diminution des apports en fer, et donc des concentrations en
chlorophylle.
↪→ L’impact des ondes de Kelvin
Les ondes de Kelvin de downwelling (DKW1) sont ge´ne´re´es par les WWB dans l’ouest
du bassin, et se de´placent vers l’est. Elles ont une pe´riode de 40-70 jours, une longueur d’onde
qui peut atteindre 10 000 km et une vitesse de de´placement de l’ordre de 200 km jour−1. La
perturbation des courants de surface associe´e au passage des DKW a pour conse´quences une
convergence des eaux. En conse´quence, les remonte´es de fer associe´es a` l’upwelling e´quatorial
cessent, et l’on observe donc une diminution de la production biologique (Chavez et al.,
1998).




Le Pacifique tropical est une re´gion extreˆmement surveille´e, car il est le sie`ge d’un
e´ve´nement climatique majeur, le phe´nome`ne El Nin˜o, qui influence la vie de millions de gens
de part le monde. Du point de vue biologique, l’e´cosyste`me HNLC de la cold tongue a e´te´
beaucoup e´tudie´, car il s’agit d’une re´gion fortement productive (pompe biologique active),
et en meˆme temps sie`ge de forts upwellings (source majeure de CO2), qui joue donc un roˆle
important dans le cycle du carbone.
Par contraste, la partie ouest du Pacifique, et notamment la warm pool , a e´te´ surtout
e´tudie´e du point de vue physique, car l’on pense aujourd’hui que c’est dans la partie ouest
du bassin que sont ge´ne´re´s les El Nin˜os. Par contre du point de vue biologique, cette re´gion
globalement oligotrophe et peu productive est relativement peu connue. Diffe´rents modes
de variabilite´ ont tout de meˆme e´te´ mis en e´vidence, notamment a` l’e´chelle interannuelle
en liaison avec l’ENSO, mais aussi a` d’autres e´chelles de temps, de l’intrasaisonnier (en
liaison avec les WWB) au saisonnier. Il nous reste encore a` tenter de mieux comprendre
cette variabilite´, et les me´canismes a` l’œuvre dans l’ouest du bassin qui pourraient expliquer
les variations biologiques observe´es.
L’objectif de cette the`se est de mieux comprendre le controˆle de la biomasse phyto-
planctonique dans le Pacifique tropical ouest, dans les diffe´rentes e´chelles de variabilite´ que
nous avons mises en e´vidence. Nous nous proposons donc de tenter d’apporter une re´ponse
a` deux questions principales :
⇒ quels sont, plus pre´cise´ment, les modes de variabilite´ de la concen-
tration en chlorophylle de surface ?




Donne´es et mode`le utilise´s
Figure 2.1 – De´ploiement d’une boue´e TAO depuis le navire Ka’imimoana. Il s’agit d’une boue´e un peu
particulie`re puisqu’elle effectue e´galement des mesures de pCO2 (les boue´es “classiques” sont toriques, sans
instruments au centre).
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Le chapitre 1 nous a permis de dresser un e´tat des lieux des connaissances que nous
avons du controˆle de la biomasse phytoplanctonique dans le Pacifique tropical, et de de´gager
les questions essentielles auxquelles nous nous efforcerons de re´pondre au cours de cette
the`se. Nous faisons maintenant l’inventaire des diffe´rents moyens a` notre disposition, qui
nous permettront de mieux comprendre la variabilite´ des concentrations en chlorophylle
dans le Pacifique tropical ouest, et les me´canismes associe´s a` cette variabilite´.
Ce chapitre pre´sente donc les diffe´rents produits utilise´s au cours de cette the`se :
champs de donne´es (satellite, produits de´rive´s de donne´es satellite, et mesures in situ) et
champs nume´riques (obtenus graˆce au mode`le re´gional ROMS1). Ces diffe´rents champs ont
des caracte´ristiques tre`s diffe´rentes, avec leurs propres avantages et inconve´nients, que nous
de´taillerons au fur et a` mesure. Tous ont e´te´ utiles, a` un moment ou` l’autre de cette the`se, et
leur force re´side dans leur comple´mentarite´. Il est e´videmment possible de re´aliser des e´tudes
a` partir d’un seul de ces produits ; par exemple l’e´tude du cycle saisonnier de la chlorophylle
(voir chapitre 4 page 125) n’a e´te´ re´alise´e qu’a` partir des donne´es de type satellite. Mais
la combinaison de ces diffe´rents produits permet d’obtenir la description la plus comple`te
possible de l’oce´an. L’e´tude du bloom des Kiribati en particulier (voir chapitre 5 page 151)




- donne´es satellite : SeaWiFS (chlorophylle), TMI (SST),
ERS-2 (vents), QuickSCAT (vents), T/P-ERS (SLA)
- produits de´rive´s de donne´es satellite : OSCAR (courants
de surface)
donne´es in situ
mouillages TAO (profils de tempe´rature, profils de courants,




mode´lisation physique re´gionale, sorties en tempe´rature, sa-
linite´, courants, SSH, etc.
Tableau 2.1 – Re´sume´ de l’ensemble des champs utilise´s
1 Regional Ocean Modeling System
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2.1 Donne´es de surface, grille´es, de grande e´chelle
caracte´ristiques
- donne´es de surface, grille´es, de grande e´chelle
- mesures effectue´es par satellite : mesure directe ou produit de´rive´
avantages
- donne´es grille´es, dans l’espace et dans le temps
→ donne´es cohe´rentes, comparaison facile
→ possibilite´ d’analyses statistiques de grande e´chelle
→ possibilite´ de suivre l’e´volution temporelle d’un phe´nome`ne
inconve´nients
- proble`me des nuages (SeaWiFS) → “trous” dans les donne´es
- donne´es de surface ou inte´gre´es (2D) : pas de profil vertical
- risques d’arte´facts (ex : cas des eaux turbides pour SeaWiFS)
Tableau 2.2 – Avantages et inconve´nients des donne´es satellite et produits de´rive´s
Les donne´es satellite, et plus ge´ne´ralement les donne´es de surface, grille´es, de grande
e´chelle, incluant e´galement les produits du type OSCAR (Tableau 2.3) sont les donne´es
que nous avons le plus utilise´es au cours de cette the`se. En effet, celle-ci s’est en premier
lieu articule´e autour des donne´es SeaWiFS, qui sont les seules donne´es “globales” de biologie
disponibles dans cette zone a` cette pe´riode. Et tout naturellement, ces donne´es sont facilement
comparables a` d’autres donne´es grille´es de surface : en interpolant toutes les donne´es de type
satellite sur une meˆme grille, il est tre`s simple de faire des comparaisons et d’e´tudier la
correspondance entre les parame`tres physiques (courants, vents, SST, SLA) et biologiques
(chlorophylle). De plus le fait d’avoir des donne´es grille´es, a` la fois dans le temps et dans
l’espace, permet de faire toutes sortes d’analyses statistiques. Mais ces donne´es n’ont pas que
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Tableau 2.3 – Caracte´ristiques des diffe´rents produits satellite et de´rive´s utilise´s
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2.1-1 Concentrations en chlorophylle : SeaWiFS
2.1-1.a Pre´sentation ge´ne´rale
Figure 2.2 – “SeaWiFS biosphere globe”1, centre´ sur 160◦E, 0◦, e´te´ bore´al.
Les donne´es les plus utilise´es au cours de cette the`se sont clairement les donne´es Sea-
WiFS2 de concentration en chlorophylle de surface (Hooker et McClain, 2000) (Figure 2.2) :
c’est en effet la seule base de donne´es biologiques grande e´chelle, haute re´solution et longue
dure´e disponible au moment de cette e´tude. Il s’agit des seules donne´es biologiques utilise´es
au cours de cette the`se. Comme nous l’avons de´ja` explique´ dans l’introduction ge´ne´rale, la
concentration en chlorophylle est utilise´e comme proxy pour la biomasse phytoplanctonique,
et est de plus fortement corre´le´e a` la production primaire dans notre re´gion (Le Bouteiller
et al., 2003).
Le satellite SeaWiFS a e´te´ lance´ le 1er aouˆt 1997 par la NASA3, Goddard Space Flight
Center. Les donne´es sont disponibles a` partir du 6 septembre 1997, les se´ries temporelles
commencent donc en plein milieu du phe´nome`ne El Nin˜o le plus important du XXe sie`cle. Au
moment ou` les donne´es SeaWiFS commencent a` eˆtre disponibles, elles sont donc extreˆmement
inte´ressantes a` double titre : non seulement on a a` nouveau acce`s a` des donne´es en couverture
globale a` haute re´solution des concentrations en chlorophylle de surface (aucune mesure
satellite de couleur de la mer n’e´tait plus effectue´e depuis la perte de POLDER en juin 1997),
1 Image obtenue sur le site http://oceancolor.gsfc.nasa.gov/cgi/biosphere_globes.pl. 2 National
Aeronautics and Space Administration 3 National Aeronautics and Space Administration
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mais c’est e´galement la premie`re fois que l’on peut suivre l’impact d’El Nin˜o sur la biologie
a` l’e´chelle globale avec des donne´es d’aussi bonne qualite´1, et surtout d’un phe´nome`ne aussi
exceptionnel que celui des anne´es 1997-98.
SeaWiFS fonctionne encore a` la date de re´daction de ce manuscrit, et observe en
permanence la Terre depuis une orbite he´liosynchrone, a` une altitude de 705 km, et avec une
re´solution spatiale de 1 km. Le capteur “voit” chaque point de la plane`te au minimum un
jour sur deux. Si l’on prend en compte la perte de donne´es due a` la couverture nuageuse, la
couverture globale de la plane`te est assure´e en une semaine environ. L’instrument comporte
six canaux dans le visible (412, 443, 490, 510, 555, 670 nm) et deux dans l’infra-rouge (765,
865 nm).
Le principe de la mesure est simple : la lumie`re du soleil atteignant la surface de
l’oce´an est en partie re´fle´chie, en partie absorbe´e par les mole´cules d’eau et l’ensemble des
substances dissoutes ou particulaires pre´sentes dans l’eau de mer. Certaines longueurs d’ondes
sont pre´fe´rentiellement absorbe´es par l’oce´an, par exemple la couleur rouge disparaˆıt tre`s ra-
pidement : c’est ainsi que l’oce´an apparaˆıt d’une couleur variant du bleu (eau pure) au vert,
en fonction du rapport re´flexion/absorption pour chaque longueur d’onde.
En particulier, les pigments chlorophylliens contenus dans les cellules phytoplancto-
niques, et permettant la photosynthe`se, absorbent le bleu et le rouge et re´fle´chissent dans
le vert. Tout comme les ve´ge´taux terrestres sont verts, la chlorophylle apparaˆıt verte dans
l’oce´an, et modifie donc la couleur de l’eau. SeaWiFS mesure pour chacun de ses canaux
la re´flectance, de´finie comme rapport entre l’e´clairement ascendant (qui sort de l’oce´an) et
l’e´clairement descendant (qui y pe´ne`tre). A partir de la “couleur de la mer” mesure´e ainsi,
et plus exactement a` partir des rapports entre les re´flectances obtenues pour diffe´rentes
longueurs d’onde allant du bleu au vert, on peut en de´duire la concentration en chlorophylle-
a dans la couche de surface “vue” par le satellite (de l’ordre de 30-40 m, Radenac et al.
(2005)). De fac¸on simplifie´e, la concentration en chlorophylle est calcule´e a` partir du ratio
des re´flectances bleu (443 nm) sur vert (550 nm), B/G pour “‘blue/green” : B/G diminue
lorsque la concentration en chlorophylle augmente. Les canaux rouge et infra-rouge, quant a`
eux, servent aux diffe´rentes corrections atmosphe´riques applique´es.
Il est a` noter que, la mesure e´tant effectue´e dans le visible, la pre´sence de nuages
empeˆche de “voir” la concentration en chlorophylle, d’ou` la pre´sence de nombreuses donne´es
manquantes, notamment a` bonne re´solution temporelle (donne´es journalie`res, et dans une
moindre mesure hebdomadaires). De plus, la converture globale e´tant assure´e en deux jours,
les donne´es journalie`res pre´sentent de larges bandes de donne´es manquantes, ce qui les rend
difficiles a` utiliser.
1 CZCS (Coastal Zone Color Scanner) a e´te´ ope´rationnel de 1978 a` 1986 et a donc observe´ le fort El Nin˜o
de 1982-83, mais les donne´es SeaWiFS sont de meilleure qualite´ et ont donc permis d’observer des faits que
n’avaient pas e´te´ remarque´s par CZCS (Murtugudde et al., 1999).
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2.1-1.b Enjeux et limites
En plus de la pre´sence de nombreuses donne´es manquantes, les mesures de concentra-
tion en chlorophylle obtenues par cette me´thode pre´sentent des limites certaines. En parti-
culier, les concentrations mesure´es ainsi ne sont pas fiables a` 100% : l’erreur associe´e est de
l’ordre de 35% pour des concentrations comprises entre 0.05 et 50 mg m−3 en oce´an ouvert
(McClain et al., 1998), et ce pourcentage augmente fortement en zone coˆtie`re ou` des matie`res
non-chlorophylliennes participent e´galement au signal couleur de l’eau.
En effet, le principe de base sur lequel est baˆtie la mesure de chlorophylle - plus l’oce´an
est vert, plus la concentration en chlorophylle est e´leve´e - pre´sente des limitations : la relation
empirique entre la concentration en chlorophylle et le ratio B/G n’est pas toujours ve´rifie´e.
Cette relation est base´e sur le principe que les constituants de l’eau de mer qui absorbent
et re´fle´chissent la lumie`re sont en proportion constante, ce qui est une hypothe`se le plus
souvent valable (Dandonneau et al., 2003). Cependant, lorsqu’elle n’est plus ve´rifie´e, c’est-
a`-dire lorsque B/G varie e´galement en fonction de substances non-chlorophylliennes, cette
relation me`ne a` des biais importants, meˆme en oce´an ouvert.
En particulier, l’accumulation de de´tritus dans les zones de convergence peut ge´ne´rer
des anomalies positives de chlorophylle dans les donne´es SeaWiFS, qui ne correspondent pas
a` une re´elle augmentation des concentrations en chlorophylle (Dandonneau et al., 2003). De
meˆme, comme cela a e´te´ en particulier observe´ en Me´diterrane´e, les poussie`res sahariennes
diminuent le ratio B/G, avec pour conse´quence des valeurs de chlorophylles mesure´es par
SeaWiFS significativement trop e´leve´es compare´es au donne´es in situ (Claustre et al., 2002).
On peut e´galement noter que la pre´sence de CDOM1 et de bulles a tendance a` faire apparaˆıtre
l’oce´an plus vert, augmentant la` encore artificiellement les concentrations en chlorophylle
SeaWiFS (Claustre et Maritorena, 2003).
Malgre´ ces limites, dont nous restons conscients, les donne´es SeaWiFS repre´sentent un
formidable outil, notamment lorsqu’elles sont utilise´es comme proxy pour la biomasse phyto-
planctonique comme ici. Ces donne´es permettent ainsi d’e´tudier la variabilite´ des e´cosyste`mes
a` grande e´chelle, avec une couverture spatio-temporelle relativement bonne. Certes, le pour-
centage d’erreur est important, mais les e´tudes a` grande e´chelle spatiale et aussi temporelle
(notamment utilisant des moyennes et des extractions d’harmoniques donne´es) demeurent
significatives.
2.1-1.c Produits utilise´s
Dans cette the`se, nous nous sommes uniquement inte´resse´s a` la concentration en
chlorophylle-a, calcule´e a` partir des rapports de re´flectance 443/555, 490/555 et 510/555
1 Colored Dissolved Organic Matter
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(algorithme OC4v41 de´veloppe´ par O’Reilly et al. (2000)). Trois niveaux de donne´es sont
disponibles :
– niveau 1A : donne´es brutes
– niveau 2 : donne´es issues du niveau 1A par application des facteurs d’e´talonnage, des
corrections atmosphe´riques, et des algorithmes bio-optiques.
– niveau 3 : donne´es grille´es.
Nous avons utilise´ les donne´es de niveau 3 (L3b2) issues du “reprocessing 4” (http:
//oceancolor.gsfc.nasa.gov/REPROCESSING/SeaWiFS/R4/). Au cours de cette the`se, nous
avons utilise´ les produits d’une re´solution spatiale de 0.1◦×0.1◦ (9 km x 9 km), et d’une
re´solution temporelle de 1 jour, 8 jours et 1 mois. Cependant, l’essentiel des re´sultats pre´sente´s
sont obtenus a` l’aide du produit a` 8 jours, qui repre´sente le meilleur compromis re´solution
temporelle / pourcentage de donne´es manquantes. Par la suite, sans autre pre´cision, les
donne´es utilise´es seront donc les donne´es a` 8 jours. Il faut noter que ce produit est construit
de telle sorte que les “semaines” sont identiques tous les ans (meˆme dates), ce qui signifie
que la dernie`re “semaine” de l’anne´e est d’une longueur variable, et diffe´rente des autres
semaines de 8 jours : 6 jours dans le cas d’une anne´e bissextile, 5 jours sinon. Pour les
analyses statistiques de type transforme´e de Fourier ou analyse en ondelettes3, nous avons
pre´fe´re´ ignorer cette diffe´rence plutoˆt que de re´interpoler l’ensemble des se´ries temporelles
sur un axe des temps re´gulier.
2.1-1.d Traitements applique´s
Figure 2.3 – Exemple d’application de la me´thode d’interpolation ite´rative, donne´es de concentrations en
chlorophylle SeaWiFS a` 8 jours du 25 janvier au 1er fe´vrier 1999 : donne´es brutes (a), interpole´es avec une
ite´ration (a) et 2 ite´rations (b).
Avant toute e´tude des donne´es, des traitements pre´liminaires ont e´te´ applique´s a` l’en-
semble des cartes de concentration en chlorophylle afin d’e´liminer les donne´es aberrantes et
de re´duire le nombre de donne´es manquantes a` cause des nuages.
Ainsi a` chaque point de grille, nous avons calcule´ la moyenne (chl) et l’e´cart-type (σ2)
1 Ocean Chlorophyll 4-band algorithm version 4 2 Level 3 binned data product 3 voir chapitre 3 page
101
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de la se´rie temporelle de l’ensemble des donne´es disponibles sur la totalite´ de la pe´riode.
Les pixels dont la distance a` cette moyenne est supe´rieure a` 5 fois la de´viation standard
(‖chl − chl‖ > 5σ2) sont conside´re´s comme faux, et traite´s comme une donne´e manquante.
Ensuite a` chaque pas de temps, les cartes de chlorophylle de surface ont e´te´ interpole´es
graˆce a` une me´thode ite´rative : chaque pixel manquant est calcule´ comme la moyenne de
ses voisins les plus proches, s’ils existent (programme IDL adapte´ aux donne´es satellite et
transmis par Mehrad Rafizadeh, LOCEAN). Cette me´thode a e´te´ applique´e avec 2 ite´rations
dans le cas des donne´es haute re´solution a` 0.1◦ (Figure 2.3.)
D’autre part, a` l’issue du premier traitement (donc avant interpolation spatiale), un
produit de´grade´, d’une re´solution de 1 ◦×1 ◦, a e´te´ calcule´. Pour cela, nous avons utilise´
une me´thode similaire a` celle pre´sente´e par Yoder et Kennelly (2003). Les donne´es ont tout
d’abord e´te´ re´interpole´es sur une grille de re´solution 0.25◦×0.25◦, chaque pixel e´tant obtenu
par moyenne ge´ome´trique des pixels correspondants dans le produit a` 1◦. Puis ce produit a`
0.25◦ a e´te´ a` nouveau interpole´ sur une grille a` 1◦×1◦, cette fois-ci en prenant la me´diane
des pixels correspondants.
2.1-2 Champs de donne´es physiques
Cette section pre´sente les diffe´rents produits physiques de type grande e´chelle utilise´s :
vents, courants de surface, tempe´rature de surface, hauteur de la mer. Toutes ces donne´es
ont e´te´ interpole´es sur la grille de SeaWiFS (produit a` 8 jours, de´grade´ a` 1◦). Ce regrillage,
temporel puis spatial, a e´te´ re´alise´ par interpolation line´aire. Il permet de comparer aise´ment
les diffe´rents jeux de donne´es.
Nous remercions le projet OSCAR, Remote Sensing System (pour le produit TMI),
le CERSAT (pour les vents satellite) et la division d’oce´anographie spatiale de CLS (pour le
produit T/P-ERS) pour l’utilisation de ces donne´es.
2.1-2.a Courants de surface : OSCAR
Les courants de surface sont issus du produit OSCAR1, disponible en ligne a` l’adresse
http://www.oscar.noaa.gov/. Le site OSCAR permet e´galement de valider en ligne les
donne´es utilise´es, a` l’aide de boue´es de´rivantes et des donne´es TAO. De fac¸on ge´ne´rale,
Johnson et al. (2006) affirment que les courants moyens sont bien re´solus, ainsi que la va-
riabilite´ des courants zonaux dans la zone e´quatoriale. Par contre, la variabilite´ des courants
me´ridiens n’est pas tre`s satisfaisante. De plus, aux latitudes supe´rieures a` 10◦, l’amplitude
des courants est trop faible par rapport a` la re´alite´.
1 Ocean Surface Current Analyses - Real time
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Nous avons utilise´ les champs de courants non filtre´s, d’une re´solution temporelle de 5
jours et d’une re´solution spatiale de 1◦×1◦ (Bonjean et Lagerloef, 2002). Ces courants sont
calcule´s comme la somme de 3 contributions distinctes :
– une partie ge´ostrophique, calcule´e a` partir d’un produit altime´trique produit par
SSALTO/DUACSa et distribue´ par AVISO2,
– une partie ge´ne´re´e par les vents (de´rive d’Ekman), calcule´e a` l’aide des champs de vent
produits et distribue´s par FSU/COAPS3,
– une partie due a` l’existence de vents thermiques, calcule´e a` l’aide des tempe´ratures de
surface produites et distribue´es par NOAA/NCEP4.
2.1-2.b Tempe´ratures de surface : TMI
Les tempe´ratures de surface que nous avons utilise´es sont les donne´es TMI5, produites
par Remote Sensing Systems et finance´es par le projet NASA Earth Science REASoN6 DIS-
COVER. Il s’agit d’un produit a` 7 jours (les donne´es TMI sont e´galement disponibles a` des
re´solutions de 1 jour, 3 jours et 1 mois), d’une re´solution spatiale de 0.25◦×0.25◦, obtenu en
ligne sur le site http://www.ssmi.com/tmi (version 3a).
Le principal avantage de ce produit par rapport aux produits de SST traditionnels
est qu’il utilise un radiome`tre a` micro-ondes (10.7 GHz) au lieu d’un capteur infrarouge, ce
qui permet de mesurer la SST meˆme a` travers les nuages puisque ceux-ci sont quasiment
transparents a` cette fre´quence (exception faites des nuages pre´cipitants). Les micro-ondes
sont e´galement insensibles a` la pre´sence d’ae´rosols et de vapeur d’eau, mais elles sont par
contre affecte´es par la rugosite´ de la surface de la mer, contrairement aux ondes infrarouges.
Une correction particulie`re est donc utilise´e pour tenir compte de la rugosite´.
2.1-2.c Vents : ERS-2 et QuickSCAT
Nous avons utilise´ les vents provenant de deux satellites diffe´rents, ERS-27 et Quick-
SCAT8. En effet, aucun de ces deux produits ne couvre la totalite´ de la pe´riode e´tudie´e
(1997-2004). Suivant les e´tudes re´alise´es, l’un, ou l’autre, ou les deux sont donc utilise´s.
Pour ces deux produits, nous avons utilise´ les vents zonaux et me´ridiens, la tension de vent
zonale et me´ridienne, ainsi que le rotationnel de la tension de vent et la divergence du vent.
1 Segment Sol multimissions d’ALTime´trie, d’Orbitographie et de localisation pre´cise / Data Unification
and Altimeter Combination System 2 Archiving, Validation and Interpretation of Satellite Oceanographic
data 3 Florida State University / Center for Ocean-Atmosphere Prediction Studies 4 National Oceanogra-
phic and Atmospheric Administration / National Center for Environmental Prediction 5 TRMM (Tropical
Rainfall Measuring Mission) Microwave Imager 6 Research, Education and Applications Solution Network
7 European Remote Sensing satellite 8 Quick Scatterometer
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Les donne´es ont e´te´ obtenues sur le site du CERSAT1, Ifremer2 (http://www.ifremer.fr/
cersat/en/data/download/download.htm).
Les donne´es ERS sont obtenues a` partir du capteur AMI-Wind3 embarque´ sur le sa-
tellite ERS-2. Les donne´es sont disponibles jusqu’au 15 janvier 2001. Il s’agit d’un produit
hebdomadaire a` 1 ◦×1 ◦, de niveau 3, calcule´ a` partir des observations discre`tes par une
me´thode de regrillage objective (kriging).
Les donne´es QuickSCAT (capteur SeaWinds) sont disponibles a` partir du 26 juillet
1999. Il s’agit de cartes hebdomadaires et journalie`res d’une re´solution de 0.5 ◦×0.5 ◦, de
niveau 3. A noter qu’il existe un biais entre les deux produits, ce qui rend le raccord par-
ticulie`rement difficile : les vents QuickSCAT sont plus intenses et pre´sentent une variabilite´
plus forte.
Dans les deux cas, la mesure est effectue´e a` l’aide d’un diffusiome`tre, c’est a` dire un
capteur actif (envoi d’une onde et mesure de l’onde retour, au contraire de SeaWiFS qui se
contente de “regarder” la mer en mesurant les ondes arrivant au capteur) qui ope`re dans le
domaine des micro-ondes. Le principe de la mesure est base´ sur le fait que la rugosite´ de la
surface de l’oce´an est modifie´e par les vents, et que la re´flexion d’une onde a` la surface de la
mer de´pend de la rugosite´ de celle-ci.
2.1-2.d Anomalies de hauteur de la mer : T/P-ERS
Figure 2.4 – Principe de la mesure altime´trique (voir le texte pour le de´tail)
1 Centre ERS d’Archivage et de Traitement 2 Institut Franc¸ais de Recherche pour l’Exploitation de la Mer
3 Active Microwave Instrument
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La mesure de hauteur de la mer, pour les satellites Topex/Pose´idon et ERS, est ef-
fectue´e par altime´trie radar. Cette technique consiste a` mesurer la distance entre le satellite
et la surface de la mer, en envoyant une onde e´lectromagne´tique (il s’agit donc encore une
fois d’une mesure active) et en mesurant le temps de trajet aller/retour. Connaissant la vi-
tesse de propagation de l’onde, on en de´duit la distance altime´trique (en jaune, A, sur la
Figure 2.4), et connaissant l’altitude du satellite (B), on obtient le niveau de la mer (en noir
sur la figure) par rapport a` l’ellipso¨ıde de re´fe´rence. Tout le proble`me vient du fait que ce
signal est compose´ de la somme du ge´o¨ıde, de´pendant de la gravite´ a` cet endroit-la`, et de la
topographie dynamique (en vert), qui de´pend de l’e´tat de l’oce´an (courants, densite´ de l’eau,
etc.). C’est donc cette dernie`re partie qui nous inte´resse, mais le ge´o¨ıde n’est malheureuse-
ment pas connu avec suffisamment de pre´cision aujourd’hui pour que l’on puisse travailler
sur une topographie dynamique pre´cise. En conse´quence, nous n’e´tudions que les anomalies
de hauteur de la mer, afin de filtrer le ge´o¨ıde puisque celui-ci est, en premie`re approximation,
inde´pendant du temps.
Le produit d’anomalies de hauteur de la mer (SLA) que nous utilisons est le produit
T/P-ERS1 (Ducet et al., 2000) distribue´ par la division d’oce´anographie spatiale de CLS2.
Il s’agit de donne´es hebdomadaires, interpole´es sur une grille de re´solution 1/3◦×1/3◦. Les
anomalies sont calcule´es par rapport a` une moyenne de 7 anne´es (1993-1999). En plus des
corrections applique´es aux produits Topex et ERS, une analyse objective, prenant en compte
les erreurs corre´le´es le long des traces, est applique´e au produit de SLA.
1 Topex/Pose´idon - ERS 2 Collecte, Localisation, Satellites
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2.2 Donne´es in situ : les mouillages TAO/TRITON
caracte´ristiques
- donne´es en profondeur (profils verticaux)
- mesures effectue´es in situ
avantages
- renseignements sur la colonne d’eau
- mesure directe (in situ) des parame`tres
- pour les donne´es TAO, existence de longues
se´ries temporelles (1986 a` aujourd’hui)
inconve´nients
- proble`me des “trous” dans les donne´es
- donne´es ponctuelles dans l’espace (TAO et
campagnes) et dans le temps (campagnes)
→ repre´sentativite´ de la mesure ?
- proble`mes d’arte´facts, d’e´talonnage
Tableau 2.4 – Avantages et inconve´nients des donne´es in situ
Figure 2.5 – Re´seau de mouillages TAO/TRITON1.
L’ensemble des donne´es in situ utilise´es au cours de cette the`se provient du re´seau
de mouillages TAO/TRITON2. Ce re´seau est constitue´ d’environ 70 mouillages dispose´s de
manie`re re´gulie`re entre 8◦N et 8◦S dans l’ensemble du Pacifique e´quatorial (Figure 2.5). Ils
sont ge´re´s par la NASA3 ame´ricaine entre 165◦E et 95◦W (http://www.pmel.noaa.gov/
tao/index.shtml), et le JAMSTEC4 japonais entre 130◦E et 156◦E (http://www.jamstec.
go.jp/jamstec/TRITON/index.html), avec e´galement une participation franc¸aise (IRD5).
L’objectif premier de ces mouillage est la surveillance, l’e´tude et la pre´vision du
phe´nome`ne El Nin˜o. En effet a` la suite de l’e´ve´nement majeur de 1982-83, qui n’avait pas
1 Image obtenue sur le site http://www.jamstec.go.jp/jamstec/TRITON/index.html 2 Tropical Atmos-
phere Ocean / TRIangle Trans Ocean buoy Network 3 National Oceanic and Atmospheric Administration
4 Japan Agency for Marine-earth Science and TEChnology 5 Institut de Recherche pour le De´veloppement
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e´te´ pre´dit et meˆme tre`s tardivement de´tecte´, il est apparu comme indispensable de pouvoir
surveiller l’ensemble du Pacifique e´quatorial en temps re´el afin de de´tecter plus toˆt un tel
phe´nome`ne, voire de le pre´dire. A l’e´poque, les donne´es satellite e´taient rares voire inexis-
tantes (Topex/Pose´idon n’a e´te´ lance´ qu’en 1992). Ces boue´es, dont les premie`res datent
de 1984, repre´sentaient donc la principale source de donne´es temps re´el dans le Pacifique
e´quatorial. Le re´seau de 70 mouillages s’est construit progressivement au cours de la de´cennie
TOGA1 (McPhaden et al., 1998), jusqu’a` eˆtre complet en 1994.
type de donne´e description mouillages e´quipe´s
donne´es at-
mosphe´riques




156◦E 0◦, 165◦E (tous), 170◦W 0◦ et
8◦N
radiations SW2







salinite´ de surface 156◦E (tous sauf 8◦N), 165◦E (tous),






profils de courants a` l’e´quateur : 147◦E, 165◦E, 170◦W
Tableau 2.5 – Donne´es TAO/TRITON disponibles dans le Pacifique e´quatorial ouest (a` l’ouest de 160◦W)
sur la pe´riode 1997-2004.
Aujourd’hui, le re´seau est ge´re´ par les Ame´ricains a` l’est de 165◦E, par les Japonais
a` l’ouest. Depuis 1996, le navire charge´ de la maintenance des mouillages coˆte´ ame´ricain
est le Ka’imimoana (Figure 2.6), port d’attache Hawaii (http://www.pmel.noaa.gov/tao/
kaimi/). J’ai eu l’opportunite´ de participer a` une telle campagne en aouˆt/octobre 2005 sur
les longitudes 140◦W et 125◦W, ce qui m’a permis de me familiariser avec ces donne´es ainsi
qu’avec diffe´rentes manipulations en mer. En effet, en plus de l’entretien et du remplacement
des boue´es, les scientifiques a` bord du Ka’imimoana lancent des flotteurs ARGOS, des boue´es
de surveillance de tsunamis, des boue´es mesurant la concentration en CO2 de surface et
atmosphe´rique, et re´alisent e´galement des CTD4 ainsi que diverses mesures biologiques. J’ai
eu la chance de pouvoir participer a` plusieurs de ces taˆches, et cette campagne en mer qui
fut la premie`re pour moi, reste un des meilleurs souvenirs de cette the`se.
1 Tropical Ocean Global Atmosphere 2 Short Wave 3 Sea Surface Density 4 Conductivity, Temperature,
Depth
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Figure 2.6 – Photo du Ka’imimoana prise depuis le zodiaque. On distingue une boue´e TAO en bas a` droite.
Figure 2.7 – Journe´e “boue´e” a` bord du Ka’imimoana : la boue´e a e´te´ remonte´e a` bord, de´se´quipe´e et nettoye´e
(a` droite) tandis que Margie (chef scientifique) termine d’e´quiper celle qui va la remplacer (a` gauche) et que
l’e´quipage, aide´ de Doc et de scientifiques (dont moi quand je ne prends pas de photos...), remonte a` bord les
kilome`tres de corde qui rattachaient la boue´e au fond.
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En ce qui concerne les boue´es TAO, le travail ne manque pas (Figure 2.7) : le Ka’imi-
moana parcourt l’ensemble du re´seau a` l’est de 165◦E deux fois par an, et renouvelle chaque
mouillage tous les ans ce qui signifie qu’a` chaque campagne, une boue´e sur deux en moyenne
est remplace´e. Le travail consiste a` aller re´cupe´rer les instruments fragiles directement sur
la boue´e (la partie la plus amusante, surtout quand il y a un peu de houle !), et a` remonter
celle-ci a` bord apre`s avoir de´clenche´ le se´parateur acoustique situe´ au niveau de l’ancre. En
particulier, il s’agit de remonter a` bord les 500 m de cable sur lequel sont fixe´s les capteurs
de tempe´rature, et surtout les quelques kilome`tres de corde qui reliaient la boue´e au fond
(ce qui repre´sente le plus gros du travail !). Ensuite une nouvelle boue´e, e´quipe´e a` l’avance
avec les instruments de surface, est largue´e a` la mer. Il ne reste plus qu’a` fixer les capteurs
de subsurface sur le cable, a` de´rouler la corde, et a` larger l’ancre, et la boue´e est a` nouveau
ope´rationnelle... Le tout repre´sente a` peu pre`s une journe´e de travail.
La figure 2.8 pre´sente une boue´e de type “standard”, sachant que les boue´es e´quatoriales
sont souvent comple´te´es par un mouillage de subsurface portant un ADCP1. Chaque boue´e
comporte ainsi des capteurs en surface de direction et force du vent, de tempe´rature de l’air
et d’humidite´ relative, de flux radiatifs solaire et infrarouge, ainsi qu’un pluviome`tre. En
subsurface, des capteurs sont fixe´s au cable jusqu’a` 500 m de profondeur, et mesurent la
tempe´rature et la pression ainsi que parfois la conductivite´ (permet de calculer la salinite´).
L’ensemble de ces donne´es est transmis en temps re´el par satellite (syste`me Argos), et dis-
ponible en ligne sur le site http://www.pmel.noaa.gov/tao/disdel/ (Tableau 2.5).
Au cours de cette the`se, nous avons utilise´ les donne´es a` 5 jours de profils de tempe´rature,
profils de courants (ADCP) et profondeur de l’isotherme 20◦C, sur la pe´riode 1997-2004. En
ce qui concerne la profondeur de l’isotherme 20◦C, l’inte´reˆt de cette donne´e pour nous est le
fait qu’elle se situe a` peu pre`s au milieu de la thermocline. Ses variations nous donnent donc
des indications tre`s pre´cieuses sur la profondeur de la nutricline, puisque cette dernie`re est
tre`s proche de la thermocline dans le Pacifique e´quatorial ouest2.
1 Acoustic Doppler Current Profiler 2 voir section 1.3-1 page 47
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Figure 2.8 – Sche´ma1 d’un mouillage TAO de type ATLAS2 nouvelle ge´ne´ration (type standard depuis 2001).
1 Image obtenue sur le site http://www.pmel.noaa.gov/tao/index.shtml 2 Autonomous Temperature
Line Acquisition System
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2.3 Mode`le nume´rique
caracte´ristiques sorties d’un mode`le nume´rique physique
avantages
- champs grille´s dans le temps et dans l’espace (3D)
- possibilite´ d’avoir des champs nume´riques de l’ensemble des pa-
rame`tres e´tudie´s (a` part parame`tres biologiques ici)
- possibilite´ d’e´tude de processus : on peut trouver les causes
nume´riques exactes d’un phe´nome`ne capture´ par le mode`le
- possibilite´ de jouer sur diffe´rents parame`tres pour voir leur in-
fluence
- possibilite´ de choisir la re´solution temporelle et spatiale
inconve´nients
- ce ne sont pas des donne´es ! validation parfois difficile
→ re´alite´ des champs obtenus ?
- limitation par la puissance de calcul et par le temps ne´cessaire
pour obtenir un run et le valider
- limitation par les forc¸ages en surface et aux frontie`res, eux-meˆmes
issus de mode`les grande e´chelle et de re´analyses entache´s de biais
et d’erreurs
- importance de la re´solution et de la parame´trisation
→ risque d’obtention artificielle de certains re´sultats
Tableau 2.6 – Avantages et inconve´nients des sorties de mode`le
2.3-1 ROMS : un mode`le re´gional a` haute re´solution
2.3-1.a Pre´sentation ge´ne´rale
Au cours de cette the`se, une configuration du mode`le re´gional ROMS1 a e´te´ utilise´e
dans le cadre de l’e´tude du bloom des Kiribati (chapitre 5). L’inte´reˆt principal d’un tel mode`le
est qu’il permet de repre´senter, avec une tre`s bonne re´solution, les phe´nome`nes observe´s dans
les diffe´rents jeux de donne´es et d’aider a` en comprendre les me´canismes. Il s’agit d’un mode`le
purement physique, nous n’avons pas utilise´ le module biologique disponible. L’utilisation de
diffe´rents outils tels que traceurs passifs ou flotteurs lagrangiens nous a ne´anmoins permis
d’estimer le comportement de masses d’eau spe´cifiques, et notamment des masses d’eau riches
en nutriments.
Le mode`le ROMS est un mode`le oce´anique re´gional, a` sche´ma temporel explicite (“split-
explicit”), a` surface libre, et a` coordonne´es verticales σ (Shchepetkin et McWilliams, 2005).
Les conditions aux frontie`res ouvertes sont prescrites a` partir d’observations ou d’un mode`le
1 Regional Ocean Modeling System
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a` plus grande e´chelle. Le principal inte´reˆt de ROMS, par rapport aux configurations globales
utilise´es aux frontie`res, est naturellement la possibilite´ de raffiner la re´solution : la configura-
tion utilise´e ici est ainsi au 1/6◦ alors que le mode`le global est a` 2◦. De plus, ROMS posse`de
un outil de nesting qui permet d’imbriquer des grilles de re´solution croissante, mais nous
n’avons utilise´ cet outil qu’a` titre expe´rimental, la re´solution a` 1/6◦ s’e´tant ave´re´e suffisante.
Plusieurs e´tudes pre´sentent des utilisations de ROMS dans diverses configurations re´gionales,
principalement dans le syste`me du Courant de Californie (par exemple, Marchesiello et al.
(2003)) ou du Courant des Aiguilles et de l’upwelling du Benguela (par exemple, Blanke et al.
(2002)). Ces e´tudes montrent que le mode`le reproduit bien les caracte´ristiques grande e´chelle
de circulation, et obtient de tre`s bons re´sultats en ce qui concerne la circulation me´so-e´chelle
graˆce a` l’augmentation de la re´solution spatiale.
2.3-1.b Coordonne´es verticales et fonctionnement de la grille
Figure 2.9 – Exemple de syste`mes de coordonne´es verticales : (a) coordonne´es σ avec θs = 3 et θb = 0.01 ;
(b) coordonne´es z. D’apre`s Shchepetkin et McWilliams (2005), Fig. 1 a et d.
L’autre caracte´ristique de ROMS est l’utilisation de coordonne´es verticales de type σ
ge´ne´ralise´e. Ce type de coordonne´es suit la topographie du fond, de telle sorte que l’e´paisseur
des niveaux verticaux se contracte ou se dilate en fonction de la profondeur de l’oce´an a` cet
endroit-la` : chaque niveau repre´sente toujours la meˆme fraction de la hauteur d’eau totale
(Figure 2.9). Il existe une transformation z = z(x, y, σ) ou` σ est la distance verticale depuis
la surface, mesure´e comme une fraction de la colonne d’eau : −1 6 σ 6 0. Le passage des
coordonne´es σ vers les coordonne´es z s’e´crit alors :
z(x, y, σ) = S(σ).h(x, y)
ou` h(x, y) est la profondeur de l’oce´an au point de grille correspondant, et S(σ) une fonction
de stretching non-line´aire qui permet de resserrer les niveaux en surface et/ou au fond, a`
l’aide de 2 parame`tres, θs (surface) et θb (fond). En particulier, S(σ) = 0 correspond a` la
surface libre ie. z = ζ ; et S(σ) = −1 correspond au fond oce´anique.
L’utilisation des coordonne´es σ permet de repre´senter l’interface terre/mer (couche de
me´lange au fond) de manie`re beaucoup plus re´aliste, puisque les niveaux suivent la topogra-
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phie du fond (voir la figure 2.9 pour la comparaison des coordonne´es z et σ). Le proble`me
principal est l’apparition d’erreurs de gradients de pression en cas de pente trop forte, pouvant
conduire a` des instabilite´s (Marchesiello et al., 2003). Pour e´viter ce proble`me, la topogra-
phie est lisse´e a` l’aide d’un filtre de Shapiro, ce qui conduit cependant a` une moins bonne
repre´sentation de la bathyme´trie en cas de pentes abruptes.
Figure 2.10 – Positionnement des diffe´rentes variables sur les grilles horizontale (a) et verticale (b) : traceurs
ρ, vitesses zonales u, vitesses me´ridiennes v, vitesses verticales ψ. D’apre`s le manuel de ROMS en ligne1.
Les grilles utilise´es en traceurs, vitesses zonales, me´ridiennes et verticales sont de´cale´es.
La figure 2.10 pre´sente le positionnement des variables sur la grille horizontale de type C
d’Arakawa (a) et sur la grille verticale (b). De fac¸on ge´ne´rale, si l’on conside`re la grille
en 3 dimensions comme un ensemble de “cubes”, les traceurs sont positionne´s au milieu,
et les vitesses zonales, me´ridiennes et verticales sont de´cale´es sur les faces correspondantes
(Figure 2.10b).
ROMS a la capacite´ de travailler avec des zones de terre y compris a` l’inte´rieur du do-
maine, en utilisant un masque (Figure 2.11). De fac¸on simplifie´e, le mode`le effectue ses calculs
a` chaque pas de temps en ignorant le masque. A la fin de chaque pas de temps, l’ensemble des
traceurs (tempe´rature, salinite´, traceurs passifs) et l’e´le´vation de surface sont mis a` ze´ro sous
le masque (points de type ρ tels que le point H dans l’exemple de la figure 2.11). En ce qui
concerne les vitesses, le principe est le meˆme quoi que le´ge`rement plus complique´ pour cer-
tains points (voir le site http://marine.rutgers.edu/po/documentation/docs.php?doc=




Figure 2.11 – Principe de fonctionnement du masque (points de coˆte) : la zone masque´e est indique´e en
gris, toutes les variables sous le masque et aux frontie`res sont masque´es (voir le texte pour plus de de´tails).
D’apre`s le manuel de ROMS en ligne.
2.3-1.c De´tails de la physique du mode`le
ROMS a e´te´ de´veloppe´ paralle`lement par les laboratoires de Rutgers et UCLA1. La
version que nous utilisons est de´rive´e de celle de UCLA, mais de´veloppe´e au sein de l’IRD a`
Brest : version Roms Agrif (http://www.brest.ird.fr/Roms_tools/) qui utilise la proce´-
dure de raffinement Agrif de´veloppe´e au LMC-IMAG2. Ainsi Roms Agrif est le fruit d’une
collaboration entre l’IRD (P. Marchesiello, P. Penven), l’INRIA3 (LMC-IMAG, Laurent De-
breu), et UCLA (Coastal Center of the Institute of the Environment, J.C. McWilliams, A.
Shchepetkin, X. Capet, M. Blaas, H. Frenzel).
La physique du mode`le ROMS utilise´ dans cette the`se (Roms Agrif) est de´taille´e dans
le tableau 2.7 page suivante.
En ce qui concerne les forc¸ages en surface, ROMS offre e´galement la possibilite´ d’utiliser
des rappels vers des conditions de surface au lieu de calculer les flux par formules bulk. Nous
avons ainsi teste´ une configuration Kiribati4 utilisant pour forc¸age en surface un rappel vers
les sorties du run ORCA2. Cependant, les champs de SST en particulier pre´sentent un biais
chaud dans les sorties ORCA2 qui e´tait reproduit dans les sorties ROMS. Il nous a donc paru
plus judicieux de partir des re´analyses NCEP, et de laisser le mode`le tourner avec calcul des
flux par formules bulk, sans contrainte de rappel vers une valeur biaise´e.
1 University of California, Los Angeles 2 Laboratoire de Mode´lisation et Calcul - Institut d’Informatique et
Mathe´matiques Applique´es de Grenoble 3 Institut National de Recherche en Informatique et en Automatique
4 voir section 5.2 page 165
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ge´ne´ral
- e´quations primitives de Navier-Stockes avec l’approximation de Boussi-
nesq1 incompressible et hydrostatique2
- sche´ma nume´rique aux diffe´rences finies
- sche´ma d’advection, diffusif mais non dispersif, d’ordre 3 “upstream-
biased” pour les traceurs et vitesses (me´lange horizontal implicite)
discre´tisation
temporelle
- se´paration explicite des modes barotropes et baroclines (type “split-
explicit”)
- utilisation de pas de temps courts pour le calcul de l’e´le´vation de surface
et des vitesses barotropes (2D), et d’un pas de temps plus long pour les
calculs de traceurs et de vitesses baroclines (3D)
parame´trisation
horizontale
- grille orthogonale et curviligne sur la sphe`re (C-Arakawa)
- application d’un masque sur les zones de terre (voir § pre´ce´dent)
parame´trisation
verticale
- utilisation de coordonne´es σ (voir § pre´ce´dent)
- surface libre
- me´lange vertical : sche´ma de fermeture non local de type KPP3 (Large
et al., 1994), avec deux parame´trisations diffe´rentes (l’une pour l’inte´rieur
de l’oce´an, l’autre pour les couches limites surface et fond)




- forc¸age des traceurs : calcul des flux d’eau douce et de chaleur en surface
(latente et sensible) par formules bulk, a` partir de la tempe´rature et du taux
d’humidite´ de l’air, des radiations a` courtes et longues longueurs d’ondes,
des pre´cipitations et de la vitesse du vent




utilisation d’une couche e´ponge avec condition de radiation oblique (Mar-
chesiello et al., 2001) : estimation des vitesses de phase horizontales au
voisinage des frontie`res, puis se´paration des cas entrant/sortant :
→ si l’information se dirige vers l’inte´rieur du domaine, elle est rapidement
propage´e dans la couche e´ponge (temps de relaxation vers les valeurs ex-
ternes τin faible)
→ si l’information se dirige vers l’exte´rieur du domaine, elle est e´vacue´e avec
un temps de relaxation vers les valeurs externes (τout) plus e´leve´
Tableau 2.7 – De´tails de la physique du mode`le ROMS
1 Variations de densite´ ne´glige´es sauf dans le calcul de la force de gravitation 2 La pression en un point
de´pend uniquement de l’e´paisseur de la colonne d’eau qui se trouve au-dessus 3 K Profile Parametrization.
Le profil de me´lange vertical est estime´ a` partir d’un profil-type, par ajustement des coefficients.
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2.3-2 Principaux parame`tres de la configuration utilise´e
La configuration re´gionale du mode`le ROMS utilise´e au cours de cette the`se (Ta-
bleau 2.8) est la configuration Kiribati : e´tude de l’influence des ıˆles Kiribati sur un










re´solution verticale 30 niveaux
forc¸ages en
surface
tension de vents ERS-TAO
calcul de flux re´analyses NCEP
conditions aux frontie`res ouvertes ORCA2
Tableau 2.8 – Pre´sentation ge´ne´rale de la configuration Kiribati
Cette configuration est de´taille´e dans la section 5.2-1 page 165, et les parame`tres utilise´s
sont pre´sente´s dans l’annexe A page 239. Dans cette section, nous pre´sentons plus pre´cise´ment
les champs “externes” utilise´s : produit de topographie du fond (bathyme´trie) qui permet
de construire la grille, produits de donne´es et re´analyses atmosphe´riques utilise´s pour les
forc¸ages de surface, mode`le grande e´chelle utilise´ pour les forc¸ages aux frontie`res.
2.3-2.a Grille
Le produit de bathyme´trie utilise´ pour la configuration Kiribati est GTOPO301 (Lind-
quist et al., 2004). Il s’agit d’un produit qui combine une topographie d’une re´solution de
30 secondes d’arc (http://edc.usgs.gov/products/elevation/gtopo30/gtopo30.html)
avec la bathyme´trie ETOPO2, elle-meˆme originaire de la version 8.2 du produit de Smith et
Sandwell (1997). Cette dernie`re est de´rive´e d’observations d’altime´trie satellite, combine´es
avec des mesures in situ d’e´chos sonar. Elle posse`de une re´solution de 2 minutes en horizon-
tal, 1 m en vertical, et est disponible en ligne sur http://www.ngdc.noaa.gov/mgg/fliers/
01mgg04.html.
GTOPO30 utilise donc pour la partie marine une interpolation de ETOPO2 a` 30”.
L’inte´reˆt de ce produit par rapport au seul ETOPO2 est une meilleure repre´sentation a`
l’interface mer/terre. Ce produit est accessible en ligne sur http://www.gina.alaska.edu/
page.xml?group=data&page=griddata.
1 Global 30 Arc-Second Elevation Dataset
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Les parame`tres de construction de la grille (re´solution horizontale, nombre de niveaux
verticaux, θs, θb, hc) sont de´taille´s en annexe A page 239. La figure 2.12 pre´sente, pour
quelques profondeurs type, la disposition des niveaux σ correspondante.
Figure 2.12 – Profondeur des niveaux σ pour diffe´rentes profondeurs de l’oce´an, sur toute la colonne d’eau
(a) et zoome´ sur les 200 premiers me`tres (b). Les couleurs repre´sentent l’e´paisseur des niveaux (m).
2.3-2.b Forc¸ages en surface : les re´analyses NCEP et les produits de vent
Vents
variables tension de vent zonale et me´ridienne
pas de temps 1 jour




tempe´rature de l’air, humidite´ relative, pre´cipitations,
vitesse du vent a` 10 m, radiations LW sortant, radia-
tions SW (re´solution initiale 2.5◦)
pas de temps 6 heures
Tableau 2.9 – Tableau re´capitulatif des forc¸ages de surface
Les vents utilise´s pour forcer le mode`le sont issus d’un produit ERS-TAO (se reporter
a` Menkes et al. (1998) pour plus de de´tails). Il s’agit e´galement du produit de tension de
vent utilise´ pour forcer la configuration ORCA2 qui sert de conditions aux frontie`res (Ta-
bleau 2.9).
Les flux de chaleur sont obtenus par formules bulk a` partir de la re´analyse 1 de
NCEP/NCAR1 (Kalnay et al., 1996), disponible en ligne sur http://www.cdc.noaa.gov/
cdc/data.ncep.reanalysis.html. Ce projet utilise un syste`me d’analyse/pre´diction assimi-
lant les donne´es disponibles depuis 1948 jusqu’a` aujourd’hui. Les champs de donne´es utilise´s
ont une re´solution spatiale de 2.5◦ et une re´solution temporelle de 6 heures, et incluent la
1 National Centers for Environmental Prediction / National Center for Atmospheric Research
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tempe´rature et l’humidite´ relative de l’air, les pre´cipitations, les radiations LW1 et SW2 ainsi
que les vitesses zonales et me´ridiennes du vent a` 10 m.
L’ensemble de ces forc¸ages est interpole´ sur la grille ROMS utilise´e.
2.3-2.c Forc¸ages aux frontie`res : le mode`le OPA et les sorties ORCA
Le mode`le OPA3 (Madec et al. (1998), http://www.lodyc.jussieu.fr/opa/) est un
OGCM4 de´veloppe´ au LODYC5 (maintenant LOCEAN6), a` Paris. Nous avons utilise´ un run
ORCA, configuration d’OPA version 8.2 en oce´an global, dans sa version ORCA2.
La re´solution verticale est de 31 niveaux (coordonne´es z), dont 10 niveaux dans les
100 premiers me`tres (re´solution de 10 m en surface, 500 m au fond). Il existe une surface
libre. Nous avons utilise´ des sorties moyenne´es a` 5 jours, de tempe´rature potentielle, sali-





tempe´rature potentielle, salinite´, vitesses zonale
et me´ridienne, barocline et barotrope, hauteur
de la mer, surface libre
pas de temps 5 jours
produit ORCA2 (re´solution initiale 2◦)
Tableau 2.10 – Tableau re´capitulatif des forc¸ages aux frontie`res ouvertes
La configuration Kiribati7 a e´te´ force´e aux frontie`res par un run ORCA2 de 1995 a`
1998, pre´sente´ en de´tail dans Cravatte et al. (2006). La re´solution est de 2◦ en longitude,
variable en latitude (augmentation de la re´solution vers l’e´quateur, de l’ordre de 1.5◦ a` 10◦N
et 10◦S, jusqu’a` 0.5◦ a` l’e´quateur). Cette configuration ORCA2 est force´e en surface par
les vents ERS-TAO (Menkes et al., 1998), les re´analyses journalie`res NCEP (Kalnay et al.,
1996) et les pre´cipitations CMAP8.
1 Long Wave 2 Short Wave 3 Ocean Parallel Model 4 Ocean General Circulation Model
5 Laboratoire d’Oce´anographie Dynamique et de Climatologie 6 Laboratoire d’Oce´anographie et du Cli-
mat : Expe´rimentation et Approches Nume´riques 7 voir section 5.2-1 page 165 8 CPC (Climate Prediction
Center) Merged Analysis of Precipitation
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2.4 Objectifs et me´thodologie
Les diffe´rents champs a` notre disposition, en provenance tant de donne´es mesure´es
depuis l’espace ou in situ que d’un mode`le nume´rique, ont e´te´ pre´sente´s dans les sections
pre´ce´dentes. Comme dit en introduction de ce chapitre, ces diffe´rents types de champs sont
comple´mentaires, et plus ou moins bien adapte´s suivant le genre d’e´tude re´alise´e. Ainsi, les
donne´es de type satellite se preˆtent bien a` des e´tudes grande e´chelle et a` des analyses statis-
tiques, tandis que les donne´es in situ seront plus utiles dans le cas d’e´tudes re´gionales ou pour
valider un mode`le en 3D, alors que les configurations du mode`le ROMS sont particulie`rement
bien adapte´es dans l’e´tude d’un phe´nome`ne pre´cis.
2.4-1 Objectifs
L’objectif de cette the`se est d’e´tudier le controˆle de la biomasse phytoplanctonique
dans le Pacifique tropical ouest. Comme nous l’avons explique´ dans le chapitre 11, deux
types de controˆle peuvent s’exercer sur le phytoplancton :
– controˆle en amont : pre´sence des conditions ne´cessaires a` la croissance, a` savoir lumie`re,
CO2 et nutriments (nitrate et fer essentiellement)
– controˆle en aval : broutage par le zooplancton.
Comme nous l’avons de´ja` signale´2, peu de donne´es de zooplancton sont disponibles
dans la re´gion. Nous n’allons donc pas tenter d’estimer le controˆle du phytoplancton par le
broutage (controˆle aval).
En conse´quence, cette the`se se focalise sur le controˆle de la biomasse phytoplancto-
nique en amont, et essentiellement sur la pre´sence de nutriments puisque la lumie`re et le
CO2 sont toujours pre´sents dans la zone euphotique. Tel qu’explique´ dans le chapitre 1, les
nutriments limitants dans le Pacifique tropical sont essentiellement le nitrate et le fer, et sont
surtout pre´sents dans des re´servoirs en profondeur. Dans une re´gion donne´e, leur arrive´e en
surface peut s’effectuer soit par des processus verticaux locaux de type upwelling ou me´lange
vertical, soit par apport en surface depuis une zone elle-meˆme riche en nutriments (advection
horizontale).
L’objectif principal de cette the`se est donc de re´pondre a` la question suivante :
Quel est le controˆle exerce´ par la dynamique physique de l’oce´an sur la biomasse
phytoplanctonique, via le controˆle exerce´ sur les champs de nitrate et de fer ?
1 section 1.1-1 page 24 2 voir la section 1.1-3 page 28
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2.4-2 Me´thodologie
Les outils a` notre disposition pour atteindre cet objectif sont les diffe´rents produits
pre´sente´s dans ce chapitre. Le proble`me principal est le manque de donne´es de nutriments
ou de concentration en phytoplancton (les donne´es a` notre disposition ne se sont pas ave´re´es
tre`s utiles, par manque de co¨ıncidence spatio-temporelle avec les phe´nome`nes observe´s). Les
seules donne´es biologiques que nous utilisons sont les donne´es SeaWiFS de concentration
en chlorophylle de surface comme proxy pour les concentrations en phytoplancton, tout en
gardant a` l’esprit qu’il s’agit d’une approximation entache´e d’erreurs de mesure.
Une des premie`res observations qui vient a` l’esprit lorsque l’on regarde des cartes
de chlorophylle de surface, c’est que les champs de chlorophylle sont tre`s variables dans
l’espace et dans le temps. Meˆme si le Pacifique tropical ouest est essentiellement de type
oligotrophe (l’e´cosyste`me dominant spatialement est celui de la warm pool), des ruptures
d’oligotrophie sont visibles a` des e´chelles de temps tre`s diverses, et la position meˆme des
e´cosyste`mes de la warm pool et de la cold tongue est extreˆmement variable. Pour aborder un
sujet aussi vaste que celui du controˆle global de la biologie par la physique, nous avons pre´fe´re´
e´tudier se´pare´ment ces diffe´rentes modes de variabilite´, en cherchant a` analyser l’impact de
la dynamique sur les concentrations en chlorophylle. Comme dit en conclusion du chapitre 1,
les deux questions auxquelles nous nous efforcerons de re´pondre sont donc : quels sont, plus
pre´cise´ment, les modes de variabilite´ de la concentration en chlorophylle ? et quels sont les
me´canismes responsables des variations observe´es ?




⇒ Premie`re e´tape : analyse des principaux modes de variabilite´ de la chlorophylle de
surface dans le Pacifique tropical ouest, a` l’aide d’e´tudes statistiques (chapitre 3 page
101)
⇒ Deuxie`me e´tape : pour chacun de ces modes de variabilite´, e´tude des correspondances
entre les champs de donne´es physique et biologique, afin d’estimer le controˆle exerce´ par
la dynamique de l’oce´an sur la biomasse phytoplanctonique. Diffe´rentes me´thodes sont
employe´es :
– e´tude globale par les donne´es satellite du mode saisonnier sur l’ensemble de la
zone d’e´tude (e´tude du cycle saisonnier, chapitre 4 page 125),
– e´tude de´taille´e de la principale manifestation du mode interannuel au cours de
la pe´riode e´tudie´e, a` un endroit et un moment pre´cis, graˆce a` une combinaison
de l’ensemble des produits a` notre disposition (e´tude du bloom des Kiribati,
chapitre 5 page 151),
– e´tude et comparaison d’une se´rie de phe´nome`nes caracte´ristiques du mode intra-
saisonnier, a` l’aide de donne´es satellite et in situ (e´tude des coups de vent
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Figure 3.1 – Pre´sentation des diffe´rents outils statistiques utilise´s dans ce chapitre.
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Ce premier chapitre de re´sultats nous permet d’approcher de fac¸on globale, a` l’aide
de diffe´rents outils statistiques, la variabilite´ du signal “couleur de l’eau” dans le Pacifique
tropical ouest. La notion-cle´ de ce chapitre est celle de variance, repre´sentative de l’e´nergie
pre´sente dans le signal e´tudie´. Toutes les me´thodes statistiques utilise´es ont en commun la
faculte´ de de´terminer dans quels modes spatiaux-temporels se concentre la variance du signal.
Ce chapitre peut dont eˆtre perc¸u comme une analyse de la variance des se´ries temporelles
SeaWiFS, dans le Pacifique tropical ouest.
L’objectif de cette e´tude est de de´gager les principaux modes de variabilite´ de ce signal,
ainsi que les zones spatiales et temporelles ou` ils sont le plus actifs. Cela nous permet de cibler
la suite de cette the`se sur certaines re´gions / e´chelles de variabilite´ donne´es, afin d’essayer
de comprendre comment les interactions physique-biologie peuvent expliquer la variabilite´
observe´e.
Pour la suite, nous de´finissons quatre e´chelles de variabilite´ principales :
– variabilite´ a` petite e´chelle : pe´riodes comprises entre 16 et 30 jours
– variabilite´ intrasaisonnie`re : pe´riodes comprises entre 30 et 150 jours
– variabilite´ saisonnie`re : pe´riodes comprises entre 150 et 450 jours
– variabilite´ interannuelle : pe´riodes supe´rieures a` 450 jours.
103
3. Analyses statistiques de la variabilite´ de la chlorophylle de surface
3.1 Outils statistiques
Nous pre´sentons ici les diffe´rents outils statistiques utilise´s dans ce chapitre, qui nous
permettent de de´crire et caracte´riser le signal couleur de l’eau dans le Pacifique tropical ouest.
Ces outils sont e´galement utilise´s dans les chapitres suivants : nous utilisons par exemple la
transforme´e de Fourier dans le chapitre 4 (reconstruction du cycle saisonnier), et les EOF1
dans le chapitre 6 (mise en e´vidence des WWB).
3.1-1 Donne´es utilise´es et traitements applique´s
Les calculs pre´sente´s dans ce chapitre ont e´te´ effectue´s a` partir du produit SeaWiFS
de´grade´ a` 1◦ pre´sente´ dans la section 2.1-1 page 75, ce qui permet de re´duire conside´rablement
le pourcentage de donne´es manquantes, et d’e´viter la variabilite´ a` tre`s petite e´chelle que nous
n’avons pas les moyens d’analyser. De plus, l’e´tude de Ballabrera-Poy et al. (2003) semble
indiquer qu’augmenter la re´solution de 1 ◦a` 0.5 ◦n’augmente pas significativement le ratio
signal-sur-bruit dans le Pacifique tropical.
Nous utilisons les donne´es a` 8 jours, sur la zone 120◦E-160◦W, 20◦S-20◦N, sur la pe´riode
du 22 septembre 1997 au 26 de´cembre 2004. Nous n’utilisons pas les deux premie`res cartes
SeaWiFS disponibles (centre´es sur les 10 et 18 septembre 1997) a` cause du pourcentage
beaucoup trop e´leve´ de donne´es manquantes (61% et 16%).
Les outils employe´s sont la transforme´e de Fourier / transforme´e de Fourier inverse,
les analyses en ondelettes, et les EOF. Toutes ces me´thodes ne´cessitent que les donne´es ne
pre´sentent aucun trou. Nous avons calcule´ le pourcentage de donne´es manquantes en chaque
point, et construit un masque contenant les continents et les pixels ou` ce pourcentage exce`de
10%. Chaque carte a e´te´ interpole´e par la me´thode ite´rative pre´sente´e dans la section 2.1-1
page 75, jusqu’a` remplissage de tous les trous, puis le masque a e´te´ applique´ afin de traiter
comme continents les zones ou` le pourcentage de nuages est trop e´leve´. A noter qu’une carte
est totalement manquante (26 fe´vrier au 4 mars 2004), et a e´te´ reconstruite par interpolation
line´aire temporelle. L’ensemble des re´sultats pre´sente´s dans ce chapitre est obtenu a` partir
de ces donne´es interpole´es.
3.1-2 La transforme´e de Fourier
La transforme´e de Fourier est un outil mathe´matique permettant d’analyser les fre´quen-
ces contenues dans un signal. Dans notre cas, le signal que nous cherchons a` analyser est un
ensemble de se´ries temporelles discre`tes de type {xn}N−1n=0 (ici, se´ries temporelles de SeaWiFS).
1 Empirical Orthogonal Functions
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A chaque se´rie temporelle est associe´e sa transforme´e de Fourier {Xk}N−1k=0 , calcule´e ici par








Chaque coefficient de Fourier Xk correspond a` une fre´quence donne´e, et le signal peut
alors s’e´crire comme la somme des harmoniques de chaque fre´quence ; c’est la transforme´e






L’inte´reˆt de la transforme´e de Fourier est double. Elle permet non seulement d’analyser
les fre´quences dominantes d’un signal (spectre de puissance : |Xk|2) mais e´galement, en
n’appliquant la transforme´e de Fourier inverse que sur certains coefficients, de reconstruire
la part du signal correspondant a` une gamme de fre´quences donne´e.
Une autre utilisation de la FFT est le calcul de la variance associe´e a` une bande de
fre´quences donne´e. En effet, le the´ore`me de Parseval indique que la variance d’une se´rie a`
laquelle on a retire´ la tendance (σ2(se´rie-tendance)) est e´gale a` la somme des carre´s des





Cela permet de de´finir la variance associe´e a` la gamme de fre´quences subN de deux manie`res
diffe´rentes :




La variance explique´e est alors de´finie comme le ratio de σ2(subN) sur la variance totale
σ2(se´rie). Il faut garder a` l’esprit que la tendance n’est pas prise en compte dans la FFT,
ce qui explique que le pourcentage de variance explique´e obtenu en conservant tous les
coefficients n’est pas e´gal a` 100%.
1 Fast Fourier Transform, algorithme de calcul d’une transforme´e de Fourier discre`te 2 A noter que suivant
les conventions, la transforme´e de Fourier s’e´crit parfoisXk =
PN−1
n=0 xn.e






2piikn/N , ce qui modifie e´galement le the´ore`me de Parseval. 3 On ne tient pas
compte du coefficient k = 0, qui correspond a` la moyenne de la se´rie et n’influence donc pas sa variance.
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3.1-3 La transforme´e en ondelettes
Les ondelettes sont utilise´es pour localiser un signal a` la fois dans l’espace physique et
dans l’espace des fre´quences. Il s’agit d’une extension de la FFT, qui permet e´galement de
de´gager les modes de variabilite´ dominants d’un signal, mais en plus de de´terminer comment
ces modes varient au cours du temps (localisation du signal dans l’espace temps/fre´quence).
Du point de vue pratique, nous avons utilise´ une me´thode d’analyse en ondelettes
continues a` une dimension (Torrence et Compo, 1998). Cette me´thode utilise une “onde-
lette me`re”, ψ0, qui peut eˆtre de plusieurs types. Nous avons utilise´ l’ondelette de Morlet,
constitue´e d’une onde plane module´e par une gaussienne, qui s’e´crit
ψ0(η) = pi−1/4eiω0ηe−η
2/2
ou` ω0 = 6 (dans notre cas) est une fre´quence adimensionnelle.
A partir de cette ondelette me`re, la transforme´e en ondelettes d’une se´rie discre`te
{xn}N−1n=0 s’e´crit comme la convolution de {xn} avec des ondelettes filles, qui sont des versions










ou` ∗ indique le complexe conjugue´ et ψ est la fonction ψ0 normalise´e pour chaque e´chelle
temporelle, de telle sorte que pour chaque e´chelle s, on ait
N−1∑
k=0
|ψˆ(sωf )|2 = N
(ψˆ(sω) est la transforme´e de Fourier de ψ(t/s)). Cette normalisation permet de comparer les
transforme´es en ondelettes aux diffe´rentes e´chelles de temps.
Les e´chelles sont de la forme sj = s02jδj , j = 0, J ou` s0 = 2δt est la plus petite e´chelle
re´solue1. Dans le cas de l’ondelette de Morlet, la relation entre une e´chelle s et la pe´riode de
Fourier correspondante λ s’e´crit λ = 1.033s.
A partir de cette transformation en ondelettes, on peut de´finir le spectre de puissance
par |Wn(s)|2, qui donne donc la puissance associe´e a` chaque fre´quence et a` chaque pas de
temps, tout comme le spectre de puissance de la transforme´e de Fourier donne la puissance
associe´e a` chaque fre´quence. Associe´e a` la transforme´e en ondelettes, le calcul du coˆne d’in-
fluence (COI2) permet de de´terminer la re´gion temps/fre´quence ou` les effets de bord sont
ne´gligeables.
1 δj est un parame`tre fixant l’espacement des e´chelles, choisi e´gal a` 0.125, et J = δj−1log2(Nδt/s0) est la
plus grande e´chelle re´solue 2 Cone Of Influence
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Comme avec la transforme´e de Fourier, le signal peut eˆtre reconstruit, totalement ou










ou` Cδ est le facteur de reconstruction (Cδ = 0.776 dans notre cas).










qui permet de calculer la variance associe´e a` chaque fre´quence et localisation temporelle.
Il est e´galement possible de moyenner le spectre de puissance soit dans l’espace temporel









ou` subJ est l’ensemble des e´chelles que l’on souhaite conserver.
Pour plus de de´tails sur les transforme´es en ondelettes de fac¸on ge´ne´rale, se reporter
a` Torrence et Compo (1998). Nous remercions ces auteurs pour le programme IDL utilise´
dans cette the`se, qui provient du site http://atoc.colorado.edu/research/wavelets/.
3.1-4 Les EOF
Contrairement aux FFT et transforme´es en ondelettes qui sont relativement semblables
dans leur concept, les fonctions empiriques orthogonales (EOF1) sont un mode d’analyse
statistique totalement diffe´rent. Ici, pas de de´composition du signal en somme de signaux
de fre´quences diffe´rentes. L’analyse n’est plus uniquement temporelle (de´composition d’une
se´rie) mais spatio-temporelle. Le principe consiste a` de´composer un signal a` deux dimen-
sions (matrice 2D espace-temps) par une analyse en composantes principales (PCA2), qui
extrait les signaux cohe´rents spatialement, et y associent une se´rie temporelle. De fac¸on sim-
plifie´e, les EOF peuvent eˆtre vues comme un ensemble de vecteurs propres, dont les modes
correspondants sont des sche´mas temporels cohe´rents qui maximisent la variance du signal.
Cette me´thode est e´largie aux champs en 3 dimensions du type d(x, y, t). Les EOF
consistent a` de´composer ce signal spatio-temporel comme la somme de modes centre´s sur la
moyenne temporelle de chaque point :
1 Empirical Orthogonal Functions 2 Principal Component Analysis
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ou` d(x, y) est la moyenne temporelle de d au point (x, y).
Ainsi le je mode est repre´sente´ par sa composante temporelle ej(t) et sa composante
spatiale mj(x, y). Sa contribution au signal total est donne´e par le pourcentage de variance
explique´e. Nous obtenons donc une se´rie de modes range´s en fonction du pourcentage de
variance explique´e, chacun e´tant constitue´ d’une carte module´e par une se´rie temporelle.
La me´thode utilise´e est plus pre´cise´ment de´crite dans Toumazou et Cre´taux (2001), et nous
remercions ces auteurs pour les programmes Fortran utilise´s pour le calcul des EOF. A noter
que ce programme est construit de telle sorte que les se´ries temporelles obtenues pour chaque




3.2-1 Analyse globale du signal couleur de l’eau
3.2-1.a Moyenne et variance
La figure 3.2 pre´sente la moyenne de chacune des se´ries temporelles dont nous dispo-
sons (produit SeaWiFS de´grade´ a` 1◦ et interpole´). On voit nettement sur la figure 3.2a la
position moyenne des diffe´rents e´cosyste`mes pre´sente´s dans le chapitre 1 (voir en particulier
la figure 1.20 page 46) : la zone riche de la cold tongue a` l’est, les zones tre`s pauvres des gyres
subtropicales nord et sud, et la warm pool avec des concentrations interme´diaires a` l’ouest.
Une autre zone particulie`rement riche est la coˆte de Papouasie-Nouvelle Guine´e (PNG), et
la mer des Salomon.
La variabilite´ du signal “couleur de l’eau” pendant les anne´es SeaWiFS (Figure 3.2b)
est essentiellement concentre´e entre 10◦S et 10◦N, plutoˆt au sud de l’e´quateur dans la partie
ouest, plutoˆt au nord dans la partie est.
Les gyres subtropicales pre´sentent une variabilite´ tre`s faible. Des zones de variabilite´
relativement importante sont les alentours des ıˆles Salomon (vers 150◦E-160◦E, 10◦S-0◦), la
bande e´quatoriale et l’ITCZ (d’ou` cette structure particulie`re de la variance en forme de “fer
a` cheval” dans la partie est).
Enfin, deux zones de tre`s forte variabilite´ sont observe´es : une zone e´quatoriale entre
160◦E et 170◦E, a` l’ouest des ıˆles Kiribati, et la zone de la coˆte de PNG. Nous reviendrons
un peu plus en de´tail sur ces deux zones par la suite (section 3.2-2.c page 115).
3.2-1.b Analyse EOF globale
Une premie`re approche des variations temporelles et spatiales de cette variance (e´nergie
du signal “couleur de l’eau”) est donne´e par une de´composition en EOF, applique´e sur nos
donne´es de´grade´es a` 1◦ et interpole´es (analyse sur toute la zone, toute la pe´riode). Les trois
premiers modes, qui expliquent 40% de la variance totale, sont repre´sente´s par la figure 3.3.
La premie`re observation que l’on peut faire, c’est que les se´ries temporelles associe´es
a` chacun de ces modes pre´sentent une forte variabilite´ saisonnie`re et interannuelle. Le ta-
bleau 3.1 donne plus pre´cise´ment le pourcentage de variance explique´e par les diffe´rentes
e´chelles de variabilite´, pour chacun des 3 premiers modes extraits par les EOF. Ces pour-
centages de variance explique´e ont e´te´ obtenus par de´composition en se´rie de Fourier sur les
se´ries temporelles associe´es aux 3 modes, par la me´thode explique´e dans le paragraphe 3.1-2
page 104. On peut ainsi voir que les variations intrasaisonnie`res et petite e´chelle sont tre`s
faibles par rapport aux modes saisonnier et interannuel, ce dernier (ainsi que la tendance)
dominant surtout dans le mode 1 alors que le saisonnier domine dans les modes 2 et surtout 3.
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Figure 3.2 – Cartes donnant, pour les concentrations en chlorophylle SeaWiFS (produit de´grade´ et interpole´
a` 1◦, pe´riode du 22 septembre 1997 au 26 de´cembre 2004), la moyenne (a) et la variance (b) de chaque se´rie




Figure 3.3 – Analyse EOF des concentrations en chlorophylle SeaWiFS (produit de´grade´ et interpole´ a` 1◦,
pe´riode du 22 septembre 1997 au 26 de´cembre 2004) : se´ries temporelles associe´es aux 3 premiers modes, et
cartes spatiales correspondantes.
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mode EOF
pourcentage de variance explique´e par le mode...
petite e´chelle intrasaisonnier saisonnier interannuel tendance
mode 1 1% 4% 28% 31% 36%
mode 2 2% 6% 48% 40% 5%
mode 3 3% 10% 78% 7% 1%
Tableau 3.1 – E´chelles de variabilite´ des trois premiers modes EOF : pourcentages de variance explique´e par
l’activite´ petite e´chelle (16-30 jours), intrasaisonnie`re (30-150 jours), saisonnie`re (150-450 jours), interannuelle
(450-3000 jours) et par la tendance.
Une implication imme´diate de cette “imbrication” des fre´quences saisonnie`res et in-
terannuelles est que celles-ci sont intimement lie´es pendant les anne´es SeaWiFS, puisque les
EOF ne parviennent pas a` les se´parer. Les variations interannuelles apparaissent ainsi davan-
tage comme une amplification du cycle saisonnier pendant les e´ve´nements El Nin˜o / La Nin˜a
de 1997-98 et 2002-03 que comme un mode de variabilite´ propre, cycles saisonnier et inter-
annuel e´voluent en phase. Il en est de meˆme dans les donne´es physiques : El Nin˜o a souvent
lieu en fin d’anne´e, et est donc le plus souvent en phase avec le cycle saisonnier (Xie, 1995).
Le mode 1 capte essentiellement la variance pre´sente au niveau des Kiribati et de la
cold tongue de fac¸on ge´ne´rale (voir figure 3.2b, on retrouve dans une moindre mesure la
meˆme forme en fer a` cheval). Ce mode repre´sente essentiellement deux choses.
Tout d’abord, on remarque les e´ve´nements El Nin˜o / La Nin˜a de 1997-98 et 2002-03,
avec des concentrations faibles dans la cold tongue fin 1997 et fin 2003 (El Nin˜o), riches
pendant les anne´es La Nin˜a de 1998-2001. La se´rie temporelle pre´sente un pic en mai 1998,
avec des concentrations fortes dans l’est, surtout au niveau des Kiribati, qui co¨ıncide avec le
bloom e´tudie´ dans le chapitre 5.
Ensuite, ce mode 1 semble sugge´rer l’existence de deux re´gimes pendant les anne´es
SeaWiFS, avec un basculement en 2001, qui explique le fort pourcentage de variance explique´e
par la tendance. Ainsi pendant les anne´es 1998 a` mi 2001, la se´rie temporelle est globalement
positive, avec des concentrations e´leve´es dans l’est de notre re´gion ; cela correspond a` des
anne´es La Nin˜a (SOI>0, voir figure 1.16 page 41). Au contraire, les anne´es mi-2001 a` 2004
sont caracte´rise´es par une se´rie temporelle ne´gative, et donc des concentrations plus faibles
dans l’est ; cette pe´riode correspond a` des anne´es a` tendance El Nin˜o (SOI<0). L’e´volution
temporelle du mode 1 est fortement similaire a` celle du SOI ; la corre´lation entre la se´rie du
mode 1 et le SOI mensuel1 est de 0.45.
Le mode 2 pre´sente une opposition entre l’est et l’ouest de notre re´gion. Il apparaˆıt en
phase avec le mode 1, a` part pendant les e´ve´nements El Nin˜o / La Nin˜a. On retrouve ainsi
un enrichissement de la warm pool et un appauvrissement de la cold tongue pendant la phase
El Nin˜o2. Ce dipole semble e´galement soumis a` une variabilite´ saisonnie`re importante.
1 obtenu sur http://www.bom.gov.au/climate/current/soihtm1.shtml 2 voir section 1.4-1 page 60
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Le mode 3 est presque purement saisonnier. Il repre´sente l’enrichissement de la mer
des Salomon (voir chapitre 4, section 6 de l’article Messie´ et Radenac (2006) page 139) et
l’upwelling de la PNG, visible aussi dans le mode 2.
3.2-2 Importance relative des diffe´rentes e´chelles de variabilite´
3.2-2.a Re´partition de la variance dans les diffe´rentes e´chelles de temps
L’analyse EOF ne permettant pas de se´parer les diffe´rentes e´chelles de variabilite´, nous
utilisons une transforme´e de Fourier pour estimer plus pre´cise´ment comment se re´partit
la variance entre les diffe´rents modes de´finis en introduction. Le re´sultat pour les modes
intrasaisonnier, saisonnier et interannuel est pre´sente´ par la figure 3.4.
Comme l’analyse EOF globale semblait le sugge´rer, l’essentiel de la variance est concen-
tre´e dans les modes saisonnier et interannuel. On retrouve les meˆmes zones de forte variance
que celles mises en e´vidence par les EOF : zone de la cold tongue a` l’est, de l’upwelling de
PNG et de la mer des Salomon a` l’ouest, et zone des Kiribati au centre.
La variance associe´e au mode intrasaisonnier (Figure 3.4a) est relativement faible, a`
part dans les zones coˆtie`res (le long de la coˆte de PNG, autour des ıˆles Salomon), et dans
une moindre mesure, dans la bande e´quatoriale.
Certaines zones ou` le mode saisonnier est actif (Figure 3.4b) sont cohe´rentes avec celles
liste´es dans le chapitre 4 (Figure 4 page 132) : zones du NECC, des ıˆles Salomon, frontie`res
nord et sud de la cold tongue. Ces deux cartes sont comple´mentaires, l’une pre´sentant la
variance directement associe´e au mode saisonnier (ici), l’autre le pourcentage de variance
explique´e par le mode saisonnier1. Les diffe´rences entre ces deux cartes (notamment impor-
tance moindre de la frontie`re sud de la cold tongue ici, et forte variance associe´e a` la zone
des Kiribati et a` la bande e´quatoriale) proviennent du fait que ce sont des zones a` faible et
forte variance respectivement (voir figure 3.2).
Les variations interannuelles (Figure 3.4c) apparaissent concentre´es dans l’est de notre
zone, en particulier dans la bande e´quatoriale ou` l’on observe le balancement zonal du front,
lui-meˆme fortement interannuel2.
3.2-2.b Modulation temporelle du signal : l’analyse en ondelettes
Les cartes de la figure 3.4 nous permettent de mettre certaines zones en e´vidence, ou`
la variance associe´e a` chacun de nos 3 modes est importante. Cependant, elles ne nous disent
rien de l’e´volution temporelle de cette variance : est-elle toujours re´partie de la sorte, ou
est-ce que ces sche´mas spatiaux e´voluent au cours du temps ?
1 A noter e´galement que la de´finition de “mode saisonnier” diffe`re dans les deux cas, puisqu’ici ce sont
l’ensemble des pe´riodes comprises entre 150 et 450 jours, alors que nous n’utilisons que les harmoniques a` 184
et 368 jours dans le chapitre 4. 2 voir section 1.4-1 page 60
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Figure 3.4 – Cartes donnant, pour chaque se´rie temporelle des concentrations en chlorophylle SeaWiFS
(produit de´grade´ et interpole´ a` 1◦, pe´riode du 22 septembre 1997 au 26 de´cembre 2004), la variance associe´e
aux modes intrasaisonnier (30-150 jours, a), saisonnier (150-450 jours, b) et interannuel (450-3000 jours, c).
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Une re´ponse a` cette question peut eˆtre obtenue par l’analyse en ondelettes, qui permet
de situer la variabilite´ d’une se´rie temporelle non seulement dans l’espace des fre´quences, mais
aussi dans l’espace temporel.
La figure 3.5 pre´sente des exemples, pris a` des endroits diffe´rents, des re´sultats obte-
nus par l’analyse en ondelettes. Comme l’on peut le constater, suivant la re´gion e´tudie´e, la
variance associe´e a` chaque mode n’est pas observe´e au meˆme moment.
Ainsi par exemple, le mode saisonnier apparaˆıt plus actif pendant les anne´es 1999-2001
a` 175◦E-5◦N (Figure 3.5a), alors qu’il semble pre´ponde´rant pendant les anne´es 2002-03 a`
170◦W, quasiment a` la meˆme latitude (Figure 3.5b). On peut aussi parfois noter l’existence
d’un cycle semi-annuel (par exemple figure 3.5c et d).
Le mode interannuel, quant a` lui, semble actif surtout en 1997-98 et 2002-03, ce qui
est cohe´rent avec les dates des e´ve´nements El Nin˜o observe´s pendant la pe´riode d’e´tude. A
noter que dans l’extreˆme est de notre re´gion, seul l’El Nin˜o de 1997-98 est de´tecte´ (figure 3.5e
et f).
3.2-2.c Deux zones particulie`res : la coˆte de PNG et l’ouest des Kiribati
Comme nous l’avons de´ja` note´ pre´ce´demment, deux zones semblent avoir une variabilite´
particulie`rement importante dans notre re´gion (Figure 3.2b page 110) : l’upwelling de PNG,
et la zone des Kiribati (bande e´quatoriale vers 165◦E-170◦E). Nous allons brie`vement nous
inte´resser a` ces deux re´gions, et plus particulie`rement aux se´ries temporelles 144 ◦E-2 ◦S
(PNG1) et 170◦E-1◦N (Kiribati2).
variance
pourcentage de variance explique´e par le mode...
petite e´chelle intrasaisonnier saisonnier interannuel tendance
PNG 0.009 20% 39% 29% 11% 1%
Kiribati 0.010 3% 12% 29% 20% 34%
Tableau 3.2 – E´chelles de variabilite´ dans les zones de l’upwelling de PNG et des Kiribati : variance, et
pourcentage de variance explique´e par l’activite´ petite e´chelle (16-30 jours), intrasaisonnie`re (30-150 jours),
saisonnie`re (150-450 jours), interannuelle (450-3000 jours) et par la tendance.
La re´partition de la variance de ces deux se´ries temporelles, entre les diffe´rents modes
de variabilite´, est indique´ par le tableau 3.2, et la figure 3.6 permet de suivre l’e´volution
temporelle de cette variance (analyse en ondelettes).
L’upwelling de PNG est caracte´rise´ par une forte variabilite´ a` des e´chelles de temps
relativement faibles, entre la petite e´chelle, l’intrasaisonnier et le saisonnier. On observe des
pics de concentration en chlorophylle, jusqu’a` 0.6 mg m−3, a` l’e´chelle intrasaisonnie`re. Ces
1 point choisi de telle sorte que la variance soit e´leve´e, mais que l’emplacement soit de´cale´ par rapport a`
l’embouchure du fleuve Se´pik et pas trop proche de la coˆte 2 point du maximum local de variance
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Figure 3.5 – Analyse en ondelettes sur les se´ries temporelles SeaWiFS (produit de´grade´ a` 1◦et interpole´,
pe´riode du 22 septembre 1997 au 26 de´cembre 2004) : a` 175◦E-5◦N (a), 170◦W-4◦N (b), 155◦E-0◦(c), 155◦E-
10◦S (d), 175◦W-0◦(e) et 165◦W-0◦(f). Pour chaque diagramme, la se´rie temporelle et le spectre de Fourier
reconstruit a` partir des coefficients en ondelettes sont indique´s (×100 ici), ainsi que le coˆne d’influence (gris).
Les traits horizontaux gris de´limitent les bandes de fre´quences associe´es aux 3 modes e´tudie´s.
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Figure 3.6 – Idem figure 3.5, pour les se´ries temporelles SeaWiFS a` 144◦E-2◦N (PNG, a) et 170◦W-1◦N
(Kiribati, b).
pics sont essentiellement observe´s en hiver bore´al (ce qui est particulie`rement vrai a` partir
de 2001 ou` le cycle saisonnier s’intensifie), et sont probablement dus a` l’upwelling coˆtier de
Papouasie / Nouvelle-Guine´e. Cependant, il est ne´cessaire de rappeler ici qu’il s’agit d’un
signal tre`s coˆtier, et donc probablement entache´ de larges erreurs.
Au contraire, la zone des Kiribati est caracte´rise´e par des e´chelles de variabilite´ beau-
coup plus grandes. La tendance dans cette re´gion1 explique une part importante de la variance
du signal, ce qui est directement visible sur la se´rie temporelle (Figure 3.6b) : concentrations
de l’ordre de 0.2 mg m−3 jusqu’en 2001, avec un bloom spectaculaire en 1998 atteignant les
0.7 mg m−3, et concentrations plus faibles a` partir de mi-2001, de l’ordre de 0.1 mg m−3.
La succession de ces deux re´gimes s’explique par le balancement du front (voir Fi-
gure 1.25 page 60), lui-meˆme lie´ a` l’ENSO et au SOI (voir Figure 1.16 page 41) : l’e´cosyste`me
est de type cold tongue a` 170◦E jusqu’en 2001 (anne´es La Nin˜a, front localise´ vers 160◦E), le
plus souvent de type warm pool ensuite (anne´es a` tendance El Nin˜o, front localise´ vers 180◦).
L’analyse en ondelettes (Figure 3.6b) re´ve`le quant a` elle l’importance du bloom des
Kiribati (e´tudie´ dans le chapitre 5 page 151), meˆme s’il convient de rester prudent puisque le
signal correspondant est en-dehors du COI. Le bloom apparaˆıt comme un pic de variance qui
se diffuse dans toutes les e´chelles de temps, de l’intrasaisonnier a` l’interannuel. L’essentiel de
la variance de cette se´rie temporelle est donc concentre´e en 1998. Si l’on exclut l’anne´e 1998,
elle est divise´e par deux.
1 La re´gion 165◦E-170◦E, 0◦-1◦N, est la seule zone ou` la tendance est aussi forte : la variance associe´e est de
l’ordre de 0.004 (mg m−3)2, alors qu’elle ne de´passe pas 0.001 (mg m−3)2 sinon.
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3.2-3 Deux modes dominants : le saisonnier et l’interannuel
3.2-3.a Variabilite´ saisonnie`re (150-450 jours)
Comme nous l’avons de´ja` signale´ dans la section pre´ce´dente, le cycle saisonnier est
plus ou moins actif suivant les anne´es, et selon l’endroit ou` l’on se place. Afin d’e´tudier
plus pre´cise´ment la re´partition de la variabilite´ saisonnie`re dans le temps et dans l’espace,
nous avons reconstruit une carte de variance saisonnie`re pour chaque anne´e de 1999 a` 2003,
a` partir de l’analyse en ondelettes. Nous excluons les anne´es 1997-98 et 2004, qui sont en-
dehors du coˆne d’influence (COI), ce qui signifie qu’a` cette gamme de fre´quences, les effets de
bord ne peuvent eˆtre ne´glige´s (voir le COI sur la figure 3.5 par exemple). Le re´sultat obtenu
est pre´sente´ par la figure 3.7.
La re´partition spatiale des variations saisonnie`res change suivant les anne´es, avec une
diffe´rence notable en ce qui concerne la zone de la cold tongue et l’upwelling de PNG, entre
les anne´es 1999 a` 2001 d’une part, 2002-2003 d’autre part. Par contre, la zone de la naissance
du NECC semble globalement aussi active tous les ans, tandis que le cycle saisonnier prend
plus d’ampleur dans la re´gion des Salomon entre 2000 et 2002.
Dans la premie`re partie de notre pe´riode d’e´tude (1999-2001), la variance saisonnie`re
au niveau de la cold tongue est concentre´e au niveau de la frontie`re nord de celle-ci, glo-
balement le long de l’ITCZ. Au niveau de l’e´quateur, la variance saisonnie`re est localise´e a`
l’ouest des Kiribati entre 150◦E et 160◦E en 1999-2000, le´ge`rement plus a` l’est en 2001.
Par contraste, en 2002-2003, la variance saisonnie`re est moins concentre´e a` la frontie`re
nord de la cold tongue et davantage re´partie sur toute la zone 0◦-10◦N, a` l’est de 170◦E. Au
niveau de l’e´quateur, elle est localise´e entre 170◦E et 165◦W environ.
On retrouve donc ici encore l’existence de deux re´gimes de variabilite´ diffe´rents, comme
signale´ dans la section 3.2-1 a` partir de l’analyse EOF globale (mode 1), et relie´s aux va-
riations du SOI (Figure 1.16 page 41) : SOI globalement positif jusqu’a` mi-2001, ne´gatif
ensuite. En effet, la variance saisonnie`re localise´e a` l’e´quateur correspond tre`s probablement
au balancement zonal du front (Figure 1.25 page 60) : le tableau 3.3 met en correspondance
la zone de de´placement du front chaque anne´e et la zone de variance saisonnie`re.
Les variations saisonnie`res apparaissent donc fortement relie´es au SOI, et a` l’acti-
vite´ interannuelle. Nous pouvons raisonnablement faire l’hypothe`se que l’ENSO influence
le cycle saisonnier de la chlorophylle dans notre re´gion. Comme nous l’avons de´ja` signale´
pre´ce´demment, les modes saisonnier et interannuel apparaissent donc intimement lie´s dans
les parame`tres biologiques, tout comme cela a de´ja` e´te´ observe´ dans les parame`tres physiques
(Xie, 1995).
1 L’isoligne ge´ne´ralement choisie pour repe´rer le front est 0.1 mg m−3, mais l’isoligne 0.15 mg m−3 approchait
mieux l’isotherme 29◦C et le front biologique dans le produit a` 1◦.
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Figure 3.7 – Cartes de la variance saisonnie`re, calcule´e pour les anne´es 1999 a` 2003 a` partir de l’analyse en
ondelettes.
anne´e σ2 > 0.008 (mg m−3)2 [Chl] = 0.15 mg m−3
1999 151◦E → 169◦E 153◦E → 168◦E
2000 148◦E → 165◦E ∼145◦E → 172◦E
2001 155◦E → 176◦E 156◦E → ∼180◦
2002 171◦E → 165◦W 171◦E → ∼160◦W
2003 167◦E → 168◦W 168◦E → 165◦W
Tableau 3.3 – Comparaison, pour chaque anne´e, entre la zone de forte variance saisonnie`re (1e`re colonne)
et la zone de balancement du front (2e colonne). La premie`re est de´finie par l’iso-variance 0.0008 (mg m−3)2,
en moyenne annuelle 2◦S-2◦N, et en excluant la zone de PNG ; la deuxie`me est de´finie a` partir de l’iso-
chlorophylle1 0.15 mg m−3 (produit de´grade´ et interpole´ a` 1◦), en moyenne 2◦S-2◦N.
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3.2-3.b Variabilite´ interannuelle (450-3000 jours)
L’analyse de la variabilite´ interannuelle est relativement hasardeuse avec l’aide des
ondelettes : les coefficients obtenus se situent hors du COI (voir par exemple sur la figure 3.5),
et subissent donc des effets de bords, car les pe´riodes e´tudie´es dont trop longues par rapport
a` la longueur des se´ries temporelles.
Nous avons cependant voulu expliquer rapidement les diffe´rences de re´partition de la
variance interannuelle au cours du temps suivant la re´gion conside´re´e (voir la figure 3.5e et
f). La figure 3.8 pre´sente ainsi les zones de forte variance interannuelle, telle que calcule´e par
les ondelettes, superpose´es a` la chlorophylle de surface. Ce diagramme est calcule´ dans la
zone 2◦S-2◦N, ou` se concentre l’essentiel de la variance interannuelle (Figure 3.2b), et se veut
plus une explication des diffe´rences observe´es sur la figure 3.5e et f, qu’une re´elle analyse de
la variabilite´ interannuelle.
Figure 3.8 – Moyenne 2◦S-2◦N des concentrations en chlorophylle SeaWiFS (mg m−3, produit de´grade´ a`
1◦ et interpole´). Les contours noirs repre´sentent la variance interannuelle1 (×1000) moyenne´e sur la meˆme
bande de latitude (contours tous les 10−4 (mg m−3)2).
Cette localisation spatio-temporelle de la variance interannuelle s’explique en premier
lieu, comme l’on pouvait s’y attendre, par les e´ve´nements El Nin˜o de 1997-98 et 2002-03.
L’analyse en ondelettes met en e´vidence les blooms des Kiribati autour de 170 ◦E, et le
bloom majeur observe´ dans le Pacifique central, dont on ne voit ici que l’extre´mite´ ouest.
Plus pre´cise´ment, l’analyse en ondelettes repe`re les transitions entre re´gime pauvre et re´gime
riche en un point donne´. En 2002-03, c’est le tre`s fort de´placement du front qui est ainsi mis en
1 A noter que les valeurs sont sensiblement infe´rieures a` celles obtenues par la transforme´e de Fourier, car
nous nous limitons aux pe´riodes infe´rieures a` 1000 jours ici (les pe´riodes plus grandes sont hors du COI), alors
que les pe´riodes re´solues par la FFT atteignent 2600 jours.
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e´vidence1. Un patch supple´mentaire de variance interannuelle correspond a` l’enrichissement
de la warm pool en 2002, associe´ aux coups de vent d’ouest et a` El Nin˜o (voir chapitre 6).
A cause des incertitudes lie´es a` l’analyse en ondelettes pour les fre´quences interan-
nuelles, nous avons choisi d’analyser ce mode de variabilite´ en couplant la de´composition
en se´ries de Fourier avec une analyse EOF : reconstruction des variations interannuelles par
FFT, auxquelles on applique une analyse EOF. Les deux premiers modes, qui expliquent
69% de la variance interannuelle, sont repre´sente´s dans la figure 3.9. Comme nous pouvions
nous y attendre, les se´ries temporelles correspondantes pre´sentent toutes les deux un pic au
cours des e´ve´nements El Nin˜o/La Nin˜a de 1997-98.
Le premier mode, qui explique plus de la moitie´ du signal interannuel, repre´sente
les perturbations caracte´ristiques des phases El Nin˜o2, plusieurs fois de´crites auparavant :
enrichissement dans l’ouest, appauvrissement dans l’est. La se´rie temporelle correspondante
est maximale en de´cembre 1997, pendant le pic de l’El Nin˜o correspondant, et pre´sente des
maxima secondaires fin 2002 et fin 2004, ce dernier correspondant a` un faible e´ve´nement
El Nin˜o dont le pic a eu lieu fin 2004. Elle est ne´gative pendant les anne´es 1998 a` 2001, qui
sont des anne´es La Nin˜a.
Le deuxie`me mode repre´sente essentiellement le bloom des Kiribati e´tudie´ dans le
chapitre 5. La structure spatiale est parfaitement localise´e, les ıˆles formant une frontie`re
nette a` l’est de la zone d’enrichissement. Cependant, le pic de la se´rie temporelle associe´ a
lieu en juillet 1998, de´cale´ par rapport au pic du bloom (lequel a lieu en mai), mais a` l’e´chelle
interannuelle, et e´tant donne´ l’existence d’effets de bord, un de´calage de deux mois n’est pas
significatif.
1 Le de´placement du front en 1997-98 est difficilement visible dans les coefficients en ondelettes, probablement
a` cause d’effets de bords trop importants 2 voir section 1.4-1 page 60
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Figure 3.9 – Analyse EOF du cycle interannuel (pe´riodes 450-3000 jours) reconstruit a` partir des se´ries




Cette e´tude nous a permis de mettre en e´vidence plusieurs caracte´ristiques du signal
“couleur de l’eau” dans le Pacifique tropical ouest (120◦E-160◦W, 20◦S-20◦N), pendant les
anne´es SeaWiFS (fin 1997 a` 2004). La variance du signal est essentiellement concentre´e entre
l’e´quateur et 10◦N a` l’est de notre re´gion, et le long des coˆtes de Papouasie / Nouvelle-Guine´e
et des ıˆles Salomon dans l’ouest.
Les analyses pratique´es mettent en e´vidence plusieurs modes de variabilite´ dans ces
re´gions, actifs a` diffe´rentes e´chelles de temps : de´placements saisonniers et interannuels du
front, dipole est/ouest (enrichissement de l’ouest pendant que l’est s’appauvrit, et vice-versa),
bloom des Kiribati, upwelling de PNG, enrichissement autour des ıˆles Salomon.
Le re´sultat principal est que la variance se concentre essentiellement dans les modes
saisonnier et interannuel, qui apparaissent e´troitement lie´s : le cycle saisonnier est module´ a`
l’e´chelle interannuelle, en phase avec les e´ve´nements El Nin˜o et le SOI. Ce “phase-locking”
est similaire a` celui observe´ dans les donne´es physiques (Xie, 1995).
D’autre part, cette forte correspondance des variabilite´s interannuelle et saisonnie`re
avec le SOI explique l’existence de deux re´gimes diffe´rents au cours des anne´es SeaWiFS
(Figure 3.10). Pendant les anne´es 1998 a` mi-2001, le front est localise´ autour de 160◦E, ce
sont des anne´es La Nin˜a, et l’essentiel de la variance apparaˆıt concentre´ entre 150◦E et 170◦E.
Au contraire, pendant les anne´es mi-2001 a` 2003, a` tendance El Nin˜o, le front est localise´
autour de 180 ◦, et la variance concentre´e entre 170 ◦E et 170 ◦W. Pendant cette seconde
pe´riode, les zones de l’upwelling de PNG et de la mer des Salomon semblent e´galement plus
actives.
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Figure 3.10 – Variance totale reconstruite a` partir de l’analyse en ondelettes, sur les pe´riodes 1999 a` mi-2001
(a) et mi-2001 a` 2003 (b). Nous excluons les anne´es 1997-98 et 2004 afin de limiter les effets de bord.
Les principaux re´sultats de ce chapitre peuvent alors eˆtre re´sume´s comme suit :
⇒ concentration de la variance entre 10◦S et 10◦N, avec deux zones de tre`s forte varia-
bilite´ : l’upwelling de PNG et la re´gion des Kiribati
⇒ importance des e´chelles de temps saisonnie`re et interannuelle
⇒ “phase-locking” de ces deux modes de variabilite´
⇒ mise en e´vidence de deux re´gimes diffe´rents, en lien avec l’ENSO et le SOI : anne´es
La Nin˜a jusque mi-2001 (concentration de la variance a` l’ouest de 170◦E), El Nin˜o
ensuite (concentration de la variance a` l’est de 170◦E)
Dans la suite de cette the`se, nous allons donc nous inte´resser successivement aux
diffe´rents modes de variabilite´ mis en e´vidence dans ce chapitre. Le chapitre 4 est une e´tude
de la variabilite´ saisonnie`re de fac¸on ge´ne´rale. Le chapitre 5 se focalise sur le bloom des
Kiribati, mis en e´vidence dans les pages pre´ce´dentes par une tre`s forte e´nergie du signal
“couleur de l’eau” en 1998, autour de 170◦E-0◦, et manifestation la plus visible de l’activite´
interannuelle dans la re´gion. Enfin, le chapitre 6 s’inte´resse aux coups de vents d’ouest, actifs
a` l’e´chelle intrasaisonnie`re et interannuelle, et en lien avec la zone de la PNG e´galement mise




Figure 4.1 – Variance associe´e aux harmoniques a` 360 et 180 jours des se´ries temporelles SeaWiFS (produit
de´grade´ a` 1◦et interpole´1, pe´riode 1999 a` 2004). Cette carte est comple´mentaire de celle de la figure 4 de
l’article Messie´ et Radenac (2006).
1 Pour la description de ce produit ainsi que la me´thode de calcul de la variance associe´e a` un mode de
variabilite´, voir le chapitre 3.
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Comme nous l’avons vu dans le chapitre pre´ce´dent, la variabilite´ de la chlorophylle
de surface dans le Pacifique tropical ouest se concentre surtout dans les e´chelles de temps
saisonnie`re et interannuelle, les deux e´tant fortement lie´es. La longueur des se´ries temporelles
dont nous disposons ne permettant pas d’e´tudier le cycle interannuel de fac¸on approfondie
(seulement 7 ans de donne´es et 2 El Nin˜os), nous avons pre´fe´re´ commencer par l’e´tude du
cycle saisonnier.
Pour cela, nous avons choisi de n’utiliser que les donne´es de type satellite, sur la pe´riode
1999 a` 2004, afin d’exclure les anne´es 1997-98, lesquelles sont tre`s particulie`res a` cause de
l’e´ve´nement El Nin˜o majeur ayant pris place a` ce moment-la`. Les donne´es utilise´es incluent
la chlorophylle de surface (SeaWiFS), les courants de surface (OSCAR), la SST (TMI),
les vents (QuickSCAT) et la SLA (T/P-ERS). Elles ont l’avantage de couvrir l’ensemble
de notre re´gion, et d’eˆtre grille´es dans l’espace et dans le temps. Cela nous permet de les
comparer facilement entre elles, et e´galement de reconstruire le cycle saisonnier pour chacun
des parame`tres e´tudie´s, a` l’aide d’une FFT / FFT inverse comme explique´ dans le chapitre
pre´ce´dent.
La me´thode suivie pour e´tudier la variabilite´ saisonnie`re du signal “couleur de l’eau”




• mettre en e´vidence des zones ou` la variabilite´ saisonnie`re de SeaWiFS est
importante, a` l’aide d’une carte de variance explique´e obtenue par FFT1
• reconstruire le cycle saisonnier de la chlorophylle de surface et de diffe´rents
parame`tres physiques sur la pe´riode 1999-2004, par FFT et FFT inverse
• pour chacune des zones identifie´es pre´ce´demment, expliquer le cycle saisonnier
de la chlorophylle a` l’aide de celui des parame`tres physiques.
Les pages suivantes sont constitue´es d’un article paru dans Deep-Sea Research, Part I,
qui pre´sente les re´sultats obtenus au cours de cette e´tude.
Article paru dans Deep-Sea Research, Part I, le 18 octobre 2006 :
Messie´, M., and M.-H. Radenac (2006), Seasonal variability of the surface chlorophyll in the western tropical
Pacific from SeaWiFS data. Deep-Sea Research Part I, 53 (10), 1581-1600, doi :10.1016/j.dsr.2006.06.007
1 Pour les me´thodes de calcul de la variance explique´e et de reconstruction d’un mode de variabilite´, ainsi
que pour une pre´sentation ge´ne´rale des transforme´es de Fourier, voir la section 3.1-2 page 104.
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Article : Seasonal variability of the surface chlorophyll in the
western tropical Pacific from SeaWiFS data
Re´sume´ en franc¸ais :
Nous avons utilise´ le capteur SeaWiFS pour e´tudier le cycle saisonnier de la chloro-
phylle de surface dans le Pacifique tropical ouest. Dans cette re´gion, les eaux de surface
peuvent eˆtre se´pare´es en deux e´cosyste`mes. L’extre´mite´ ouest des eaux froides et sale´es de
la cold tongue, de type HNLC, occupe la plupart de la partie est de la re´gion, alors que les
eaux chaudes, dessale´es et oligotrophes de la warm pool occupent la partie ouest. Cepen-
dant, des ruptures d’oligotrophie peuvent survenir en divers endroits. Nous avons reconstruit
le cycle saisonnier de la chlorophylle, des tempe´ratures de surface, des vents, et des courants
de surface, a` partir de donne´es satellite et produits de´rive´s, en extrayant les harmoniques
annuelles et semi-annuelles des se´ries temporelles en chaque point. Ce calcul a e´te´ effectue´
pour les anne´es 1999 a` 2004, afin d’e´viter les conse´quences de l’e´ve´nement ENSO majeur de
1997-98. La variance explique´e par le cycle saisonnier pendant cette pe´riode met en e´vidence
trois re´gions dont la saisonnalite´ est particulie`rement marque´e. [1] La zone de transition
entre les e´cosyste`mes HNLC et oligotrophe subit des de´placements me´ridiens saisonniers. La
cold tongue est a` sa position la plus au nord (au sud) pendant le printemps bore´al (l’au-
tomne). Ces de´placements peuvent eˆtre explique´s en termes d’advection me´ridienne d’eaux
riches en chlorophylle, et sont cohe´rents avec le cycle saisonnier des contre-courants nord-
et sud-e´quatorial, qui transportent des eaux pauvres en phytoplancton. [2] Les images de
couleur de l’eau montrent des enrichissements saisonniers a` la naissance du Contre-Courant
Nord Equatorial (NECC), particulie`rement pendant le printemps bore´al. Le maximum de
chlorophylle co¨ıncide avec la vitesse maximale du NECC, suit un minimum de SST, et est
observe´ pendant la phase favorable aux upwellings du rotationnel de la tension de vent.
Nous attribuons ces enrichissements a` un upwelling local associe´ aux me´andres du courants,
a` l’advection horizontale depuis l’ouest, et au transport d’eaux riches en nutriments par le
Sous-Courant Coˆtier de Nouvelle-Guine´e (NGCUC). [3] Dans la re´gion de l’archipel des Sa-
lomon, nous observons une augmentation de la concentration en chlorophylle au sud-ouest
des ıˆles en hiver austral, quand le courant de surface et la tension de vent dirige´s vers le sud-
ouest sont le plus fort. Cela peut eˆtre duˆ a` la combinaison d’un effet d’ˆıle et d’un upwelling
ge´ne´re´ par les vents. L’advection horizontale depuis la re´gion des Salomon est responsable
d’un enrichissement saisonnier en chlorophylle dans le nord de la mer de Corail, quasiment
au meˆme moment. Dans le Golfe de Papouasie, les concentrations e´leve´es au chlorophylle a` ce
moment-la` peuvent eˆtre explique´es par la pre´sence d’une forte circulation cyclonique. Cette
e´tude met en valeur la richesse de la re´ponse de la chlorophylle de surface au forc¸age physique
a` l’e´chelle saisonnie`re, dans une re´gion habituellement conside´re´e comme oligotrophe.
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Abstract
We used Sea-viewing Wide Field-of-view Sensor (SeaWiFS) to document the seasonal cycle of surface chlorophyll in the
western tropical Paciﬁc. Surface waters in this region can be divided into two ecosystems. The western end of the cold, salty
waters of the cold tongue with high nutrient low chlorophyll (HNLC) characteristics occupies most of the eastern part of
the region, while warm, fresh, and oligotrophic waters of the warm pool stand in the western part. Nevertheless, disruption
of the oligotrophy may show up at different locations. We reconstructed the seasonal cycle of chlorophyll, sea surface
temperature (SST), winds, and surface currents from satellite data and satellite-derived products by extracting the annual
and semi-annual harmonics of the time series at each grid point. The calculation was done for the 1999–2004 years in order
to exclude the consequences of the major 1997–1998 El Nin˜o Southern Oscillation event. The variance explained by the
seasonal cycle for this period highlights three regions with high seasonality: (1) The oligotrophy/HNLC transition zone
undergoes meridional seasonal displacements. The cold tongue is at its northernmost (southernmost) position during
boreal spring (fall). These displacements can be explained in terms of meridional advection of chlorophyll-rich waters and
are consistent with the seasonal cycle of the north and south equatorial countercurrents that transport phytoplankton-poor
waters. (2) Ocean-color images show seasonal enrichments in the far western north equatorial countercurrent (NECC)
area, especially during boreal spring. The chlorophyll maximum coincides with the maximum NECC velocity, follows a
SST minimum, and occurs during the upwelling-favorable phase of the wind stress curl. We attribute these enrichments to
local upwelling associated with current meandering, horizontal advection from further west, and transport of nutrient-rich
waters by the New Guinea coastal undercurrent. (3) Near the Solomon Archipelago, we observe enhancements of
chlorophyll concentration southwest of the islands in austral winter, when both the southwestward surface currents and
the southeasterly wind stress are strongest. This may be a combination of an island-mass effect and wind-driven upwelling.
Horizontal advection from the Solomon area leads to an almost concurrent seasonal chlorophyll enrichment in the
northern Coral Sea. In the Gulf of Papua, high chlorophyll concentrations at the same time can be explained by the
presence of a strong cyclonic circulation. This study highlights the richness of the response of surface chlorophyll to
physical processes at the seasonal time scale in a region usually acknowledged as oligotrophic.
r 2006 Elsevier Ltd. All rights reserved.
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1. Introduction
The Paciﬁc warm pool region has been investi-
gated in numerous studies because of its signiﬁcant
role during the early stages of El Nin˜o events and
therefore its impact on the world climate. Because
the knowledge of air–sea ﬂuxes is critical in this
region, Siegel et al. (1995) stressed that changes in
phytoplankton concentration could induce varia-
tions of the heat content of the warm pool. In
another ﬁeld of research, abundant tuna catches in
such an oligotrophic environment (Lehodey et al.,
1997) motivated these studies. The ecosystem of the
western tropical Paciﬁc is mostly oligotrophic and is
often likened to that of the warm pool alone.
Actually, it is a complex region, in terms of both
biology and dynamics (Fine et al., 1994). At least
two ecosystems coexist: mesotrophic waters of the
cold tongue in the east are surrounded by oligo-
trophic waters of the warm pool to the west and
subtropical gyres poleward. These mesotrophic
waters are cold and salty and have high nutrient
low chlorophyll (HNLC) properties. Grazing and
rapid exhaustion of iron lead to unused nitrate
upwelled from the equatorial divergence, and to
relatively low chlorophyll concentrations in the
euphotic layer (Price et al., 1994; Landry et al.,
1997), typically of the order of 0.2mgm3.
In contrast, the warm pool is characterized by
sea-surface temperature (SST) higher than 29 1C,
low surface salinity and oligotrophic conditions
(exhausted surface nitrate and very low chlorophyll
concentrations, less than 0.1mgm3). The nitracline
and a deep chlorophyll maximum are associated
with the thermocline depth, around 100m
(Mackey et al., 1995). Primary production is
controlled primarily by the availability of nitrate,
but iron may be limiting too (Christian et al.,
2002b).
Time scales of biological variability have been
seldom studied in this region, probably because of a
lack of comprehensive biogeochemical data sets.
Yet, in situ observations of surface chlorophyll at
different time scales are reported in a few studies. At
the intraseasonal time scale, Siegel et al. (1995)
showed that chlorophyll concentration in the sur-
face layer could triple following a westerly wind
burst. Transient nitrate or chlorophyll enrichments
in the surface layer were observed at 101S during
repeated cruises along 1651E (Radenac and Rodier,
1996). A statistical analysis of surface chlorophyll
measurements gathered during a ship-of-opportu-
nity program (Dandonneau, 1992) showed an
uncertain seasonal cycle along the western track
north and south of the equator. Most of all, the
interannual variability was emphasized: increase of
new production in the warm pool during El Nin˜o;
and westward extent of chlorophyll-rich waters
along the equator during La Nin˜a years (Radenac
and Rodier, 1996; Murtugudde et al., 1999;
Radenac et al., 2001; Turk et al., 2001; Ryan
et al., 2002; Le Borgne et al., 2002) as well as high-
surface chlorophyll concentrations in the western
part of the north equatorial countercurrent (NECC)
region (Christian et al., 2004).
Ocean color sensors provide an opportunity to
investigate variations of surface chlorophyll on a
wide range of spatial and temporal scales. The Sea-
viewing Wide Field-of-view Sensor (SeaWiFS)
(Hooker and McClain, 2000) was launched in
September 1997, so we now have 7 years of a
continuous high-quality data set of surface chlor-
ophyll concentrations. SeaWiFS imagery reveals
chlorophyll-rich zones enclosed in the oligotrophic
environment of the western tropical Paciﬁc, which
develop from intraseasonal to interannual time
scales. The interannual scale, mainly related to the
El Nin˜o southern oscillation (ENSO), dominates
chlorophyll variability in the tropical Paciﬁc.
However, the length of SeaWiFS time series is more
appropriate to studying the weaker, but signiﬁcant,
seasonal variability, which is less known. During
the 1980–1998 period, El Nin˜o events were ‘‘phase-
locked’’ to the seasonal cycle for both biological
and physical parameters (Christian et al., 2002a),
and getting new insights into the seasonal scale
will help to better understand the interannual
variability.
In this paper, we focus on the seasonal variability
of surface chlorophyll in the western tropical Paciﬁc
(201S–201N, 1201E–1601W), which we describe and
analyze from the SeaWiFS time series. Because
nutrient inputs (mainly nitrate and iron) are
essentially driven by physical dynamics, our goal is
to relate the seasonal chlorophyll signal to the
seasonal physical forcing, which is relatively well
documented at least along the equator (Reverdin
et al., 1994; Delcroix, 1998; Yu and McPhaden,
1999). Using complementary physical data such as
sea level anomaly (SLA), temperature, wind and
surface currents from other satellite sensors, we
examine plausible physical processes responsible for
surface chlorophyll changes in regions where the
seasonal variability is signiﬁcant.
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Surface chlorophyll concentrations were esti-
mated from SeaWiFS data (Hooker and McClain,
2000) for the 1999–2004 period. SeaWiFS data have
been available since September 1997, but we chose
to exclude the 1997 and 1998 El Nin˜o and La Nin˜a
years in order to avoid a strong interannual
inﬂuence. We used Level 3 (9 km) 8-day composites
from reprocessing #4, obtained from the Distrib-
uted Active Archive Center at NASA Goddard
Space Flight Center.
SST data for the same period were derived from
the tropical rainfall measuring mission (TRMM)
microwave imager (TMI). TMI data are produced
by remote sensing systems and are available at
www.remss.com, as level 3a, 0.251 0.251 weekly
maps.
Wind speed, wind stress and wind stress curl data
were retrieved from NASA scatterometer Sea-
Winds, onboard QuickSCAT. We used level-3,
0.51 0.51 weekly maps provided by CERSAT,
IFREMER. Since QuickSCAT data start on 1999,
July 28, only the 2000–2004 years were considered
to reconstruct the seasonal cycle.
Near-surface currents were ocean surface current
analysis—real time (OSCAR) product, derived from
satellite altimeter, scatterometer and SST (Bonjean
and Lagerloef, 2002). The surface layer current is
the sum of geostrophic and Ekman currents and of
a buoyancy term. The mean geostrophic velocity
ﬁeld is derived from the Rio and Hernandez (2004)
mean dynamic topography. We used the 5-day
unﬁltered data on a 11 11 grid available on-line at
http://www.oscar.noaa.gov. Validations of this pro-
duct in the western Paciﬁc by direct comparison of
OSCAR to drifter data are also available on-line. In
particular, as explained in the OSCAR website,
currents are obscured by a large eastward bias north
of Papua New Guinea. Therefore, we applied a
mask in this area.
SLA were TOPEX/Poseidon-ERS2 combined
product delivered by Space Oceanography Division,
CLS (Ducet et al., 2000). We used weekly data on a
1/31 1/31 grid for the 1999–2004 period.
Chlorophyll and physical data were interpolated
on the same 11 11, 8-day grid for comparison and
calculation purposes. The SeaWiFS degraded pro-
duct was obtained as follows: ﬁrst, 0.251 0.251
maps were computed from the full-resolution
product by using a geometric mean, and then they
were smoothed to a 11 11 grid by taking the
median of each box. SST, winds, surface currents
and SLA ﬁelds were binned onto a 11 11 grid when
needed, and ﬁtted to 8-day SeaWiFS temporal
intervals by linear interpolation.
2.2. Reconstruction of the seasonal cycle
The seasonal cycles of the different parameters
were determined by a Fourier analysis, which
requires that no gap remains in the temporal series.
First of all, for each time series, data that were more
than ﬁve standard deviations away from the mean
were considered as false and treated as missing.
Missing data were then spatially interpolated by an
iterative method: gaps were ﬁlled by taking the
weighted average of the ﬁrst neighbors, if they
existed. Applying once this method for the 11 11
products was enough to ﬁll the gaps due to scattered
clouds; if the gaps remaining in the time series were
less than 1 month long, they were ﬁlled by a
temporal linear interpolation. Otherwise, the corre-
sponding pixel was considered as missing.
We performed a fast Fourier transform (FFT) to
each resulting time series from January 1999 to
December 2004 after removing its linear trend.
Fourier power spectra (not shown) show that the
annual and semi-annual harmonics are the main
components of the seasonal cycle, and that the
seasonal cycle, even if weaker than the interannual
signal, is not negligible. Then an inverse FFT was
performed on the corresponding Fourier coefﬁcients
in order to reconstruct the seasonal variations
(typical year) for each parameter.
3. Seasonal variability of the surface chlorophyll
We deﬁne the variance explained by the seasonal
cycle as the ratio of seasonal to total variance. The
corresponding map for the 11 11 chlorophyll
product on the 1999–2004 period (Fig. 1) reveals
great disparities in the relative importance of the
seasonal scale. In particular, three regions with
seasonal variability higher than 30% are empha-
sized. The ﬁrst region includes the meridional
transition zones between the oligotrophic and
HNLC ecosystems. The seasonal cycle accounts
for 35% to 55% at the northern boundary and more
than 30% at the southern boundary. The second
region is the nascent NECC meanders (35%), and
the third covers the South Solomon Sea and North
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Coral Sea (45%). Note that degrading the SeaWiFS
data resolution to 11 11 enhances the contribution
of the seasonal cycle. Nevertheless, the same
patterns emerge from calculation using the full-
resolution product, and the variance explained by
the seasonal cycle remains greater than 25% in these
three regions.
This map showing the importance of the seasonal
scale in SeaWiFS chlorophyll signal mirrors the
map of the relative contribution of the interannual
variations presented by Dandonneau et al. (2004).
Signiﬁcant seasonal variations occur in regions with
low to moderate interannual variations. Never-
theless, as we will see later, seasonal variations
observed in these regions can be modulated by
interannual variations.
The seasonal evolution of surface chlorophyll in
the western Paciﬁc is summarized in Fig. 2. The two
ecosystems (mesotrophic and oligotrophic) are
clearly visible. In the following, we will choose the
0.1mgm3 chlorophyll isoline as a boundary, and
by extension, the ‘‘warm pool’’ (‘‘cold tongue’’) will
refer to the oligotrophic (HNLC) ecosystem as well
as to the dynamical region. Mesotrophic waters of
the cold tongue are surrounded by oligotrophic
waters of the warm pool to the west and by the
northern and southern subtropical gyres. In January
(Fig. 2a), the cold tongue is located east of 1601E in
the 101N–101S latitude band and matches the
extension of the westward south equatorial current
(SEC). Very oligotrophic waters are observed in the
northwestern part of the southern subtropical gyre
as in McClain et al. (2004). During the very ﬁrst
part of the year, the cold tongue shifts northward
and westward, as far west as 1551E in April
(Fig. 2b), and remains circumscribed within the
SEC area. A seasonal enrichment occurs in the
nascent NECC meanders in early boreal spring.
From April to August, the SEC weakens or reverses
to an eastward current, while mesotrophic waters
retire to 1701E. At the same time, chlorophyll
concentration increases southwest of the Solomon
Islands (Fig. 2c). During the last part of the year
(Fig. 2d), the cold tongue shifts southward and
again westward when the NECC and SEC are
maximal. At that time, the oligotrophic southern
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Fig. 1. Ratio of seasonal (annual+semi-annual harmonics) to total variance for chlorophyll 11 11 product (1999–2004). No FFT
analysis was done in the white areas because of insufﬁcient data. The white circles indicate the regions with high seasonal variability: 1—
HNLC/oligotrophy transition zones; 2—nascent NECC meanders; and 3—South Solomon Sea and North Coral Sea.
M. Messie´, M.-H. Radenac / Deep-Sea Research I 53 (2006) 1581–16001584
4. Variabilite´ saisonnie`re
132
subtropical gyre reaches its southernmost extension
(McClain et al., 2004). This rapid description shows
that the seasonal variability of SeaWiFS chlorophyll
appears to be strongly related to that of surface
currents.
The seasonal cycle of the main tropical surface
currents is in agreement with what is found in the
literature (Reverdin et al., 1994; Donguy and
Meyers, 1996; Johnson et al., 2002; Bonjean and
Lagerloef, 2002; Chen and Qiu, 2004). North of
101N, the westward north equatorial current (NEC)
shows a weak maximum in boreal winter. To the
south, the eastward NECC is maximum between
October and January and minimum during boreal
spring, except in its very western part, where it is
strong from fall to spring. This seasonal phasing is
consistent with that of NECC derived from
expendable bathythermograph (XBT) data by
Donguy and Meyers (1996) or modeled by Masu-
moto and Yamagata (1991). The weak eastward
south equatorial countercurrent (SECC) around
101S is maximum from January to April. The
branch of westward SEC that ﬂows between the
NECC and SECC peaks during boreal winter
(40.5m s1), weakens or reverses to an eastward
current from May to July, and accelerates again in
summer. This seasonal reversal is timely with the
one observed at the 1701W equatorial Tropical
Atmosphere Ocean/Triangle Trans-Ocean buoy
Network (TAO/TRITON) mooring (Yu and
McPhaden, 1999), but its amplitude is higher. The
seasonal cycle of surface chlorophyll and currents
will be detailed for each of the three regional
studies.
4. The oligotrophy-HNLC transition zone
4.1. Results
Variations of the cold tongue westward expansion
along the equator are mainly interannual. In
particular, chlorophyll-rich surface waters have
been observed in the western equatorial Paciﬁc
basin during La Nin˜a years, especially during the
long-lasting La Nin˜a period between 1999 and 2001
(Radenac and Rodier, 1996; Murakami et al., 2000;
Radenac et al., 2001; Ryan et al., 2002; Le Borgne
et al., 2002). Therefore, this westward extension of
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Fig. 2. Seasonal cycle of surface chlorophyll reconstructed from SeaWiFS full-resolution product (color scale). The seasonal cycle of
surface currents calculated from the OSCAR product is superimposed (black arrows).
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the cold tongue may be speciﬁc to the period we
study.
In this section, we focus on seasonal meridional
displacements of chlorophyll-rich waters. To the
north, the region of shift is situated between the
countercurrent trough and the equatorial ridge,
where the eastward NECC ﬂows (Wyrtki, 1974),
and its displacement is annual (Fig. 3a). The
northernmost position (121N) of the 0.1mgm3
chlorophyll isoline is reached in June, just before the
NECC return (Fig. 3b). Two months later, the
chlorophyll front suddenly shifts southward. The
NECC reaches its maximum speed in October
(40.4m s1), when the chlorophyll front gets
closest to the equator (51N–61N). Then the NECC
decreases and disappears in March, while the cold
tongue shifts northward.
To the south, meridional displacements of chlor-
ophyll-rich waters are more intricate, only 21 broad
with a bimodal variation and a weaker amplitude
(Fig. 3a). The front is located around 71S–81S in
April–May and 101S in austral winter. The equator-
ward retreat of the front is slower with two phases: a
11 retreat in October and another one in March. The
SECC appears in September around 101S (Fig. 3b)
and is present along the southern boundary until
February; then it shifts poleward in March. Its zonal
velocity remains weak (o0.1m s1).
In these regions of surface chlorophyll gradients,
horizontal advection is a likely candidate to explain
observed chlorophyll changes. More precisely, the
chlorophyll itself cannot be advected because
phytoplankton lifetime is too short (because of
division and grazing), so it is rather advection of
water masses and as such of phytoplankton growth-
favorable conditions. In the following, we will refer
to ‘‘advection of water masses characteristics favor-
able to phytoplankton growth’’ when speaking
about ‘‘chlorophyll advection’’. We assess the
contribution of horizontal advection to the surface
chlorophyll temporal variations (q[Chl]/qt) along
the north and south boundaries, by calculating the
zonal (u.q[Chl]/qx) and meridional (v.q[Chl]/qy)
advection of chlorophyll in the N (1701W–1601W,
61N–81N) and S (1701W–1601W, 91S–111S) boxes
(Fig. 4). Positive (negative) chlorophyll changes
occur when mesotrophic waters spread poleward
(equatorward).
In the N box (Fig. 4a), the seasonal horizontal
advection of chlorophyll follows the general ten-
dency of chlorophyll changes. Meridional advection
drives the horizontal advection of chlorophyll-rich
waters from December to June, when the cold
tongue spreads northward. Eastward advection of
poor waters by the NECC is more important in
ARTICLE IN PRESS
Fig. 3. Latitude-time diagrams of the seasonal cycle of surface
chlorophyll concentration (mgm3, a), surface zonal (b) and
meridional (c) velocities (m s1) averaged in the 1701W–1601W
band. The 0.1mgm3 isoline (dark line) represents the chlor-
ophyll front between oligotrophic and mesotrophic waters.
Contour interval is 0.1m s1 and 0.02m s1 for zonal and
meridional velocity, respectively. The long-dashed lines delimit
the N (1701W–1601W, 61N–81N) and S (1701W–1601W,
111S–91S) boxes.
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July–November during the abrupt southward re-
treat of mesotrophic waters. In the S box (Fig. 4b),
horizontal advection is essentially driven by mer-
idional advection and presents a strong maximum in
August. The contribution of zonal advection almost
counterbalances that of meridional advection when
the SECC transports chlorophyll-poor waters from
the west between November and February.
4.2. Discussion
In N and S boxes, horizontal advection does not
totally explain the local temporal changes of
chlorophyll, although their evolutions are similar.
In particular, horizontal advection lags chlorophyll
changes, which are smaller than expected from
horizontal advection. One reason for that discre-
pancy is the accuracy of the estimated surface
currents. Along the northern boundary, the satel-
lite-derived NECC is underestimated (Bonjean and
Lagerloef, 2002), leading to an underestimation of
the eastward advection of chlorophyll-poor waters
during boreal fall and winter. Besides, poleward
surface velocity is overestimated in both regions (see
Bonjean and Lagerloef, 2002; their Figs. 3 and 4): a
few cm s1 in the 71N–91N latitude band, and about
5 cm s1 south of 51S. Hence, another possible
explanation could be an overestimation of meridio-
nal advection. This is consistent with the fact that
the difference between local chlorophyll changes
and horizontal advection is higher in the south than
in the north. A stronger NECC and smaller pole-
ward advection would increase the eastward advec-
tion of chlorophyll-poor waters by countercurrents,
and would contribute to bringing horizontal advec-
tion closer to chlorophyll changes. Another reason
is that vertical and biological processes are not
considered even though they deﬁnitely contribute to
the chlorophyll budget.
This study highlights the roles of meridional and
zonal advections. Ekman drift is the dominant
component at these latitudes (Bonjean and Lager-
loef, 2002; their Fig. 4). A schematic scenario of the
mechanisms at work along the northern boundary
of chlorophyll-rich waters would be as follows. The
southernmost position of the oligotrophy/mesotro-
phy limit happens in October shortly after the
minimum northward velocity (Fig. 3c) and is
consistent with a minimum Ekman transport in
boreal fall as found by Wyrtki (1981). From
November to March, northward advection of
chlorophyll-rich waters from the equatorial region
drives the chlorophyll increase. Until June, the
same mechanism persists, lessened by vertical or
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Fig. 4. Seasonal evolution of the SeaWiFS chlorophyll temporal changes (thick line), and horizontal (thin line), zonal (dashed lines) and
meridional (dotted lines) advections (103mgm3 d1), for the N (1701W–1601W, 61N–81N; a) and S (1701W–1601W, 111S–91S; b) boxes.
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biological processes. Then a chlorophyll concentra-
tion drop starts in June and leads to a rapid
southward shift of the oligotrophy/mesotrophy
limit. It coincides with decreasing northward Ek-
man transport and the return of the NECC, which
transports chlorophyll-poor waters from the west.
In the south, the limit is closest to the equator in
April–May, when the southward component of the
surface current is weak. Then, the Ekman drift
increases during austral winter (as in Wyrtki, 1981)
and conveys chlorophyll-rich waters that reach their
southernmost expansion in September. The north-
ward retreat of the boundary starts in October,
when the SECC appears and carries chlorophyll-
poor waters from the west, and continues when the
southward velocity diminishes in March–April.
5. The western NECC area
5.1. Results
Chlorophyll blooms in the far western part of the
NECC have been observed several times with
SeaWiFS imagery, especially from February to
June 1998 and during spring 2003. Christian et al.
(2004) described the 1998 bloom and associated its
intensity with the 1997–1998 El Nin˜o event. They
also reported chlorophyll enrichments in this region
during other SeaWiFS years. The seasonal cycle
explains more than 35% of surface chlorophyll
variability for the 1999–2004 period around
51N–91N, 1351E–1601E, where the NECC emerges
and meanders (Fig. 1). However, to avoid a possible
inﬂuence of the cold tongue in the eastern part of
this region, we restrict our study to the nascent
NECC meanders region (NECC box, 1351E–1491E,
51N–91N).
The complex circulation of this region is detailed
in Lukas et al. (1991), Fine et al. (1994, their Fig.
1a), and Christian et al. (2004). It is characterized by
the presence of a cyclonic circulation, the Mindanao
Dome (Masumoto and Yamagata, 1991), consti-
tuted of the westward NEC, southward Mindanao
Current, eastward NECC, and a northward recir-
culation into the NEC. The NECC is also fed from
the south by the shallow New Guinea Coastal
Current (NGCC) and possibly by the subsurface
New Guinea Coastal Undercurrent (NGCUC).
In the far western Paciﬁc, the seasonal variations
of the NECC closely follow that of the Mindanao
Dome, which develops in late fall, strengthens in
winter, and decays in late spring (Fig. 2; note that
the Mindanao Current is out of the OSCAR domain
so we only see the eastern part of the Mindanao
Dome). The NECC surface velocity is strong from
late fall through spring and weak during boreal
summer. These results are in agreement with direct
current measurements (Kashino et al., 1999), model
results (Masumoto and Yamagata, 1991), analytical
study (Arruda and Nof, 2003) and geostrophic
computation (Donguy and Meyers, 1996). The
NECC meanders are visible in OSCAR data and
also in the reconstructed seasonal cycle of surface
currents in winter and spring (Fig. 5). However,
their intensity is lesser in the reconstructed seasonal
cycle than in surface current raw data because the
extraction of seasonal components tends to smooth
patterns. In ocean color images as well as in the
reconstructed seasonal cycle (Fig. 5), NECC mean-
ders appear as a high-chlorophyll ribbon (Christian
et al., 2004), south of the very oligotrophic waters of
the Mindanao Dome. In the reconstructed year,
chlorophyll meanders appear at the end of the year,
reach their greater extent in early spring and vanish
in summer (Fig. 2).
Highest seasonal chlorophyll concentrations
(0.09mgm3; Fig. 6a) are associated with high
NECC velocity (0.35m s1; Fig. 6c) and low SST
(28.8 1C; Fig. 6b). The seasonal cycle of wind stress
curl (Fig. 6d), in agreement with the climatological
ﬁeld (Qiu and Lukas, 1996), precedes that of surface
chlorophyll concentration by about 1 month. This
phasing is consistent with a regional uplift of cold
and nutrient-rich waters in boreal winter and a
deepening of the thermocline and nutrient pool in
summer and fall. Yet, it does not explain the
conﬁnement of high-chlorophyll waters to the
NECC meanders.
5.2. Discussion
Christian et al. (2004) reviewed three processes
that could contribute to the chlorophyll enrichment
in the NECC meanders in 1998: local upwelling
associated with current meandering, presence of
nutrient-rich waters south of the NECC in the
NGCUC, and advection of phytoplankton from the
west. On a seasonal scale, these mechanisms remain
suitable.
The upper part of the NGCUC carries the high-
salinity South Paciﬁc tropical waters (SPTW) with
relatively high nutrient concentrations. Their north-
ern limit matches the NECC axis (Kashino et al.,
1996), and these authors propose that the NGCUC
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is linked to the NECC. Such a pathway is conﬁrmed
by the Christian et al. (2004) model, which simulates
a westward NGCUC transport in winter, and is
consistent with the results of Ueki et al. (2003), who
estimate a maximum northwestward transport in
fall. Iron concentration in the NGCUC is relatively
high and increases as the current ﬂows north-
westward along the coast of New Guinea (Mackey
et al., 2002). Part of this water may transport iron as
well as other nutrients to the NECC region.
Therefore, the NGCUC possibly feeds the southern
part of the NECC and strengthens the meridional
front between nutrient-rich SPTW and nutrient-
poor waters to the north.
The regional thermocline and nutrient pool are
shallow in boreal winter because of the upwelling-
favorable wind stress curl. Wang et al. (2000)
mention an annual rise of the thermocline of more
than 20m in this region, with the shallowest depth
in December–January. At that time, the NECC
strengthens, and local upwelling associated with the
meanders would be more efﬁcient. Convergence and
divergence alternate alongstream meanders (Bower,
1989; Flierl and Davies, 1993; Yoshimori, 1994).
Upwelling on the anticyclonic side of meanders
(Bower, 1989) would increase the biological produc-
tion. Enrichment along the northward branch of
meanders, as expected from the theory, is not clearly
visible in satellite-derived chlorophyll images be-
cause of local horizontal advection, biological
growth and loss processes. Nevertheless, along-
stream discontinuity of chlorophyll in SeaWiFS
images (Fig. 5a) suggests that local upwelling
contributes to the formation and persistence of
chlorophyll meanders. The study of water-leaving
radiances at 412 nm (Christian et al., 2004; their
Fig. 2) conﬁrms that local upwelling effectively
occurred, at least during the 1998 bloom. However,
local upwelling alone cannot explain everything,
especially remarkably high chlorophyll concentra-
tions observed during the 1998 bloom. If the only
involved mechanism was local upwelling, this could
ARTICLE IN PRESS
Fig. 5. SeaWiFS full-resolution chlorophyll data, 10–17 February: from year 2000 data (a) and from the seasonal cycle (b). The surface
currents are superimposed (black arrows). The white box delimits the NECC region (1351E–1491E, 51N–91N) where calculations are made.
M. Messie´, M.-H. Radenac / Deep-Sea Research I 53 (2006) 1581–1600 1589
Article Deep-Sea Research Part I
137
be due: (1) to a stronger upwelling because of
increased NECC speed, which did not seem to occur
at the beginning of 1998 (Fig. 7b); (2) to a more
efﬁcient upwelling because of a shallow nutricline,
but to a lesser extent, the nutricline is shallow
during the 2002–03 El Nin˜o too, whereas the bloom
is not much stronger than usual (Fig. 7a).
Another possible explanation is horizontal advec-
tion of phytoplankton from the west. Several
SeaWiFS images show northward intrusion of
chlorophyll-rich waters from the Molucca Strait or
from the Halmahera Sea, and at the seasonal scale
they seem to originate from a region between
Mindanao and Halmahera. This is in agreement
with an overall northward transport simulated by
Wannasingha et al. (2003) in the Molucca Strait and
highly variable transport from the Halmahera Sea.
In this region, chlorophyll concentrations are al-
most always higher than 0.1mgm3. So, northward
and eastward advection of phytoplankton-rich
waters may contribute to the generation of the
chlorophyll enrichment in the NECC, just as lateral
advection of cold water from the west cools this
region in winter (Masumoto and Yamagata, 1991).
Study of single events supports this hypothesis: for
instance, two peaks of high chlorophyll concentra-
tion (40.35mgm3 on average) occurred near
Halmahera, on January 25 and March 3, 1998
(not shown). Two weeks later, similar peaks were
observed in the NECC box (Fig. 7a). Timing of the
bloom propagation as seen in SeaWiFS images
(around 2–31 per week, not shown) is consistent
with the speed of the NECC core (around 0.35m s1
i.e. 210 km per week) at that time. More generally,
when the averaged chlorophyll concentration near
Halmahera exceeds 0.3mgm3 (Fig. 7, dots), a
chlorophyll peak is observed in the NECC box.
Christian et al. (2004) did not retain the advection
hypothesis, because of local chlorophyll maxima in
the NECC meanders and because a monotonic
decrease is expected in case of horizontal advection.
Horizontal advection cannot explain alone the
whole chlorophyll ribbon, which is around
2000 km long: at a surface velocity of 0.4m s1,
the transport time scale is about 60 days. So at a loss
rate of 0.05 d1, if the initial concentration is
1mgm3, no chlorophyll remains in the NECC
after 20 days, which means that local upwelling is
necessary to sustain the chlorophyll ribbon.
Nevertheless, eastward advection of chlorophyll-
rich waters probably contributes to the generation
of the NECC enrichment, acts as a ‘‘background
process’’ during its existence, and ﬁnally drives the
chlorophyll decrease. Local meander-induced up-
welling is efﬁcient to sustain the high chlorophyll
pattern because the nutrient pool is shallow and
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Fig. 6. Mean seasonal variations in the NECC box (1351E–1491E, 51N–91N) of: (a) chlorophyll concentration; (b) SST; (c) NECC core
velocity deﬁned for each longitude as max(u); and (d) wind stress curl.
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enriched by a high transport of macro- and micro-
nutrients from the NGCUC at that time of the year.
These seasonal variations can then be modulated by
interannual inﬂuence such as El Nin˜o events or high
chlorophyll concentrations upstream.
6. The Solomon Islands and North Coral Sea zone
6.1. Results
The seasonal cycle represents more than 45% of
the surface chlorophyll variance in a large area
spanning the southern Solomon and northern Coral
Seas (Fig. 1). This region, enclosed between
Australia and Papua New Guinea coasts to the
west, and an arc of islands to the east, is under the
combined inﬂuences of monsoon and trade winds.
Southeasterly trade winds that dominate the seaso-
nal cycle are strongest during austral winter. At that
time, the wind stress curl is strongly negative
(upwelling favorable) over the Solomon Archipela-
go and much less upwelling favorable in the Coral
Sea (Kessler and Taft, 1987). The surface large-scale
current is southwestward (Fig. 2). At the beginning
of austral summer, the warm pool reaches its
southernmost extension (Wyrtki, 1989), and strong
precipitation occurs during the 3 months of north-
west monsoon (Vincent, 1994). Trade winds are
replaced by northwest winds. A band of strong
cyclonic wind stress curl extends eastward from the
Gulf of Papua while it is weakly negative close to
the Solomon Islands (Kessler and Taft, 1987).
Surface chlorophyll concentration increases be-
tween May and September in the region spanning
the southern Solomon and northern Coral Seas
(Fig. 2). We consider separately three sub-regions
(Fig. 8): the region southwest of the Solomon
Islands (SW box: 1561E–1581E, 111S–91S), the
North Coral Sea (NCS box: 1521E–1611E,
151S–121S), and the Gulf of Papua (GP box:
1461E–1491E, 141S–121S). Although seasonal cycles
of surface chlorophyll are in phase, different
processes are involved to explain them.
Highest chlorophyll concentrations are observed
southwest of Solomon Archipelago in austral winter
(Fig. 8). In the following, the region southwest of
ARTICLE IN PRESS
Fig. 7. In the NECC box (1351E–1491E, 51N–91N): (a) time series of chlorophyll concentration, and (b) NECC core velocity deﬁned for
each longitude as max(u). Dotted lines indicate the occurrence of high chlorophyll concentration (40.3mgm3) north of Halmahera
Island.
M. Messie´, M.-H. Radenac / Deep-Sea Research I 53 (2006) 1581–1600 1591
Article Deep-Sea Research Part I
139
the islands (SW box) is compared to that east of the
islands (E box, 1621E–1641E, 91S–71S), where the
seasonal component of surface chlorophyll varia-
bility is weak (Fig. 1). Note that at the time of SW
enrichment, conditions in E box are representative
of the entire upstream zone (Fig. 8). Southwest of
the islands, chlorophyll is at a background value of
0.10mgm3 during austral summer and reaches
0.20mgm3 in winter (Fig. 9a), whereas no notice-
able seasonal enrichment is observed in E box.
Seasonal cycles of chlorophyll are almost out of
phase southwest and east of the islands. SLA is
minimum in August and maximum in April–May in
both boxes (Fig. 9d), and the amplitude of the
seasonal signal reaches about 13 cm. Southeasterly
trade winds are strongest in July–August (Fig. 9c),
driving strong offshore Ekman transport southwest
of the islands at the time of the chlorophyll
maximum, while it inhibits upwelling on the north-
ern side of the islands. The seasonal chlorophyll
maximum southwest of the islands occurs in
July–August, when the perpendicular component
ARTICLE IN PRESS
Fig. 8. SeaWiFS full-resolution data, 4–11 August: from year 2000 data (a) and from the seasonal cycle (b). The surface currents are
superimposed (black arrows). Note that color bars are different. The black boxes delimit the regions where calculations are made: E box
(1621E–1641E, 91S–71S), SW box (1561E–1581E, 111S–91S), NCS box (1521E–1611E, 151S–121S), and GP box (1461E–1491E, 141S–121S).
Thick black arrows represent the main direction of the islands and its perpendicular, to which we refer as parallel (J) and perpendicular (?)
axis in the text.
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of the surface current (u?) ﬂows southwestward
(Fig. 9b), almost exactly when the perpendicular
incident current (u? in E box) is the strongest. Note
that the highest incident current speed (jj~u? þ~ujjjj;
Fig. 2) is reached in austral summer (near 0.16m s1
eastward in the SW box), whereas it remains weaker
in austral winter (near 0.12m s1 southwestward in
the E box). This point will be discussed further in
Section 6.2.3.
Therefore, the seasonal chlorophyll enrichment
observed southwest of the Solomon Islands could be
the result of a wind-driven coastal upwelling
ampliﬁed by an ‘‘island mass effect’’ (after Doty
and Ogury, 1956), deﬁned as an increase of
chlorophyll concentration and phytoplankton pro-
ductivity downstream of an oceanic island. This
well-documented phenomenon was observed and
studied in the wake of several islands such as Hawaii
(Doty and Ogury, 1956; Flament, 1994), Gran
Canaria (Aristegui et al., 1997; Barton et al.,
2000), the Marquesas Islands (Signorini et al.,
1999), and the Galapagos Archipelago (Palacios,
2002). The possible occurrence of an island mass
effect in this region is discussed below.
In the NCS, strongest values are reached in winter
(0.15mgm3), whereas very oligotrophic values are
observed in February–March (less than
0.07mgm3) (Figs. 2, 8). This region has strong
oligotrophic characteristics (Furnas and Mitchell,
1996), and surface chlorophyll increase can be the
result of horizontal advection. In the NCS box and
between the Solomon Archipelago and Vanuatu, we
obtain the highest correlation (higher than 0.4
locally) between horizontal advection and temporal
changes of chlorophyll concentration for the
1999–2004 period (not shown), whereas no correla-
tion exists in the SW box. From March to August,
meridional advection (Fig. 10b) explains the chlor-
ophyll increase observed in the North Coral Sea
(Fig. 10a): surface currents north of the NCS box
gradually rotate from eastward to southwestward
and advect chlorophyll-rich waters from the en-
riched area south of the Solomon Islands. Then
southward advection of chlorophyll-rich waters
weakens (Fig. 10b), and the chlorophyll decrease
in the NCS box may be the result of biological loss
processes.
The surface chlorophyll seasonal cycle in the Gulf
of Papua leads that in the North Coral Sea by 1
month (not shown): highest values (0.15mgm3)
are reached in austral winter, whereas spring–
summer values remain lower than 0.08mgm3.
This seasonal phasing is consistent with cruise
measurements presented by Furnas and Mitchell
(1996), who also show a 20m deepening of the
nutricline from austral winter to spring. In this
ARTICLE IN PRESS
Fig. 9. Mean seasonal values in the E (1621E–1641E, 91S–71S, dashed line) and SW (1561E–1581E, 111S–91S, solid line) boxes of:
chlorophyll concentration (a), perpendicular surface current speed (b), parallel wind stress (c) and SLA (d).
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region, in a two-layer system, the ratio between
thermocline depth variation and SLA is about 200
(Re´bert et al., 1985): a 20m thermocline deepening
would represent a 10 cm SLA rise. Although weaker
(6 cm increase between August and December), the
seasonal SLA signal is consistent with Furnas and
Mitchell (1996) cruise measurements. The nutricline
remains deep all year long, between 80m and 100m
(Furnas and Mitchell, 1996), but while it matches
the mixed layer depth in austral winter, it is 20m
deeper in austral summer. One reason could be
strong summer stratiﬁcation because of intense
precipitation (Vincent, 1994; Yuan and Miller,
2002). The Gulf of Papua is characterized by a
cyclonic circulation (Andrews and Clegg, 1989),
with a maximum surface signature from April to
August as calculated from surface current vorticity
(not shown, see also Fig. 8). Therefore, surface
chlorophyll is maximum in austral winter when the
subsurface nutrient pool is shallowest (minimum
SLA) and the cyclonic circulation is strongest
(minimum current vorticity): high-surface chloro-
phyll values would be the result of favorable eddy
pumping (McGillicuddy et al., 1998) and vertical
mixing. In summer, these vertical processes become
inefﬁcient because of the cyclonic circulation weak-
ening and nutrient pool deepening. SeaWiFS images
sometimes show chlorophyll-rich ﬁlaments originat-
ing from Australia and New Guinea coasts and
feeding the bloom in the Gulf of Papua in austral
ARTICLE IN PRESS
Fig. 10. Latitude-time diagrams along 1571E of the seasonal temporal variations (a), and surface meridional advection (b). Unit is
103mgm3 d1. The 0.1mgm3 isoline (thick line) delimits the southern edge of the bloom. The long-dashed lines delimit the SW
(111S–91S) and NCS (151S–121S) boxes.
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winter. So horizontal advection of phytoplankton-
rich or turbid waters from the coast probably
enhances the chlorophyll signal (caution is required
because turbid waters may induce artefacts in the
SeaWiFS signal).
6.2. Discussion
Processes that drive the evolution of ocean color
signal in the Gulf of Papua seem to be local and
disconnected from those that prevail in the south
Solomon Sea, whereas chlorophyll concentration in
the North Coral Sea is seasonally inﬂuenced by the
evolution of chlorophyll northward. Thus, here we
focus on the possible mechanisms at work south of
the Solomon Islands (SW box).
We attribute chlorophyll seasonal enrichments in
the wake of Solomon Islands to a wind-driven
upwelling and to an island mass effect, character-
ized by chlorophyll increase downstream of oceanic
islands. In the case of isolated, deep ocean islands,
several mechanisms can drive an island mass effect.
The main ones are: (1) nutrient input from land
drainage (Dandonneau and Charpy, 1985; Signorini
et al., 1999); and (2) nutrient pumping and vertical
uplifting of the deep chlorophyll maximum by lee
cyclonic eddies, which are formed by ﬂow distur-
bance or Ekman pumping (Heywood et al., 1990,
1996; Aristegui et al., 1997; Coutis and Middleton,
1999, 2002). The nature and strength of these eddies
depend in turn on several factors, such as incident
current speed, latitude and coastal geometry (Coutis
and Middleton, 2002).
6.2.1. Context
The Solomon Islands Archipelago consists of a
double chain of volcanic islands, mostly mountai-
nous. The six main islands extend up to a length of
about 200 km. Land drops steeply down into the
sea, deeper than 4000m southwest of the islands,
whereas channels between the islands are often less
than 100m deep. The surface layer of the Coral Sea
is nutrient-depleted (Mackey et al., 1987; Moutin et
al., 2005). The lack of data prevents us from
assessing the importance of land drainage in winter
chlorophyll increase. However, island runoff is
likely to occur in the Solomon Archipelago and to
fertilize neighboring waters, mostly during strong
precipitation of summer monsoon (Vincent, 1994;
Yuan and Miller, 2002). Natural resources of
Solomon Islands include phosphate (US Central
Intelligence Agency, 2005), which is the major
limiting nutrient in this region for Trichodesmium
(Moutin et al., 2005). These nitrogen-ﬁxing cyano-
bacteria contribute to the SeaWiFS chlorophyll
concentration (Dupouy et al., 2000). Trichodesmium
blooms occur during summer in stratiﬁed water
(Moutin et al., 2005) coinciding with the supposed
strongest land drainage. Dupouy et al. (2004)
attributed the SeaWiFS chlorophyll winter bloom
south of 51S to seasonal cooling and claimed that
even if Trichodesmium is present all year long in this
region, it peaks only in austral summer. As such,
Trichodesmium is not responsible for the seasonal
chlorophyll increase we observe, so probably very
little phosphate is brought to the sea in austral
winter, and we assume that island runoff is a minor
contributor to the island-mass effect.
In the following, we assess the possibility of
upwelling in lee eddies. In order to evaluate the
effect of variation of the background rotation,





where b0 ¼ 2Oðcos F0Þ=RE is the local change in the
Coriolis parameter (RE and O are the radius and
rotation rate of the earth, respectively, and j0 the
reference latitude), L is the characteristic dimension
of an island, and U is the incident current speed.
Local variations of the Coriolis parameter can be
neglected (f-plane studies) if b51. Otherwise, the
b-effect enhances ﬂow separation and increases the
extent of the eddy region downstream of the
obstacle in the case of westward ﬂow; whereas it
induces opposite consequences for eastward ﬂows.
So the corresponding impact on primary production
is supposed to be stronger in the case of b-plane
westward ﬂows. Major enrichments are observed in
the wake of New Georgia situated at 8.51S, near the
northern boundary of the SW box (Fig. 8). Its
length is about 200 km and the incident speed varies
between 0.06 and 0.16m s1 at the seasonal scale, so
b ranges between 5.7 and 15.1. Essentially because
of the size of the island, the b-effect is important.
So, during the westward ﬂow period (austral
winter), chlorophyll increase downstream of the
island is expected to be greater than calculated from
the f-plane theory.
6.2.2. The upwelling mechanisms
Laboratory studies for non-rotating ﬂows have
shown that characteristics of the wake past an
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obstacle can be predicted from the Reynolds
number (Batchelor, 1967), Re ¼ UL/n (n is the
horizontal eddy viscosity), which stresses the
importance of non-linearity relative to friction. In
rotating cases, the numerical study of the island of
Aldabra (Heywood et al., 1996) shows that wake
regimes downstream of low-latitude islands can be
determined according to the same thresholds. For
n ¼ 100m2 s1 (Heywood et al., 1990, 1996; Aris-
tegui et al., 1997) and U ¼ 0:1m s1 (seasonal
incident speed in July), Re ¼ 200, higher than the
threshold value of 70, which is about the boundary
for eddy shedding in the case of ‘‘thick’’ islands such
as New Georgia (Heywood et al., 1996). So, a von
Karman vortex street of eddies is expected to occur
downstream of each major island of the archipela-
go. This effect should be enhanced by the b-effect
since the zonal incident ﬂow is westward (Boyer and
Davies, 1982). Because cyclonic vortices are en-
hanced compared to anticyclonic ones on a rotating
Earth (Boyer and Davies, 1982; Heywood et al.,
1996), strong upwelling is expected in lee eddies
formed by the ﬂow disturbance. Note that the
resolution of the OSCAR product is too low to
resolve such eddies, and also that since the
archipelago is constituted of several islands, there
may be interactions between the different island
mass effects that we cannot predict from the theory.
However, these possible interactions are beyond the
scope of this paper and are not discussed here.
In austral winter, strong southeasterly wind
stress, parallel to the islands, induce an offshore
Ekman transport southwest of the islands. This
transport can be calculated asM ¼ tk=ðrf Þ where tJ
is the parallel wind stress (0.12 Pa in austral winter
on a seasonal basis) and r the density of sea water;
we obtain M ¼ 5:4m2 s1. If this whole transport
comes from deep waters that are brought upward,
the corresponding vertical velocity can be calculated
as wt ¼M=ro, where ro is a Rossby radius (Allen,
1973). In this region, the 100 km Rossby radius
(Chelton et al., 1998) yields a vertical velocity wt ¼
5:4 105 m s1 (4.7mday1) which is to compare
with typical upwelling velocities, around 104m s1
(8.6mday1) along the west coast of North
America (Pickett and Paduan, 2003). On a seasonal
basis, the Ekman pumping velocity ðwE ¼
ðcurl tÞ=ðrf ÞÞ is 5.9 106m s1 (0.51mday1) in
austral winter. Upwelling due to Ekman pumping is
one order of magnitude smaller than wind-driven
upwelling. Note that this estimation of vertical
velocity due to wind-driven upwelling represents an
upper limit. Since the Solomon Archipelago is not a
continuous coast, horizontal transport through
channels may contribute to the wind-driven off-
shore transport. However, channels between the
islands of the eastern chain are less than 100m deep,
whereas surface currents are more than 300m deep
(Mackey et al., 1997). Since the archipelago presents
a barrier to surface currents, we can suppose that a
large part of the offshore transport comes from
upwelling of deep waters.
Other mechanisms may also contribute to chlor-
ophyll enrichments. A careful examination of some
SeaWiFS weekly images (e.g. July–August 2000)
reveals high chlorophyll concentrations not only in
the wake of the major islands, but also between
them, and especially downstream of New Georgia,
itself constituted by smaller islands separated by
shallow channels. Since these channels are very
shallow compared to the ocean bottom, vertical
ﬂow separation and current acceleration occur
between the islands, driving a positive vertical
velocity and upwelling downstream of the channels.
This would be almost the same mechanism as
studied by Hasegawa et al. (2004) about horizontal
and vertical ﬂow separation on a shallow sea bed
surrounding an island. Finally, in the case of high
islands such as the Solomon Archipelago, moun-
tains present obstacles to the trade winds. Wind
shear on the ﬂanks of Hawaii (e.g. Flament, 1994)
and Gran Canaria (Aristegui et al., 1997; Barton et
al., 2000) produces, or at least enhances, oceanic
eddies because of perturbation of the wind stress
and wind stress curl. In the case of the Solomon
Archipelago, trade winds are parallel to the islands’
axis when chlorophyll enrichment takes place. So,
the consequences of such a mechanism are unclear
and are not investigated here.
6.2.3. Island mass effect at the seasonal scale
Upwelling occurs downstream of Solomon
Islands in austral winter, mainly as a combination
of upwelling in lee cyclonic eddies formed by the
ﬂow disturbance and wind-driven upwelling. The
13-cm amplitude of the SLA seasonal signal
(Fig. 8b) represents a 26-m uplift of the thermocline,
following Re´bert et al. (1985). This uplift probably
combines the effects of coastal upwelling driven
by southeasterly trade winds, of the ‘‘dynamic
uplift’’ downstream of the islands (Heywood et al.,
1990), and of the doming of the thermocline in
cyclonic vortices. Estimates of seasonal variations
of the thermocline depth are consistent with cruise
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measurements of the nitracline depth situated
around 40m in July and 70m in October–
November near 101S (Mackey et al., 1997). In
this oligotrophic system, the deep chlorophyll
maximum observed between 50 and 80m is close
to the nitracline depth (Dandonneau, 1979; Furnas
and Mitchell, 1996). So, in austral winter when the
SLA is the lowest (Fig. 9d), nutrients are close to the
surface. An efﬁcient upwelling can bring nutrients
to the euphotic zone and drive chlorophyll enhance-
ment. Vertical uplift of the deep chlorophyll
maximum is also supposed to occur (Aristegui
et al., 1997), but the lack of vertical data prevents
us from verifying this hypothesis.
We could wonder why chlorophyll increase
occurs southwest of the islands in austral
winter, when the currents are southwestward (here-
after the winter case), whereas in austral summer
stronger eastward currents generate sporadic
events but no seasonal enrichment (hereafter the
summer case). Actually, the nutrient pool is deeper
(Fig. 8d) and the parallel wind stress is weaker
in summer (Fig. 8c), so wind-driven upwelling is
much less efﬁcient than in winter. Concerning
the island mass effect, in winter the incident ﬂow
comes from the open ocean and is roughly
perpendicular to the archipelago main axis; its
maximum seasonal speed is 0.1m s1 (Fig. 9b).
During the rest of the year, the incident ﬂow comes
from the other side of the islands and is embedded
in a complex circulation caused by the coastal
geometry of Papua New Guinea and the Solomon
Islands. In summer, the surface current is almost
parallel to the islands in the northern half of the
archipelago (Fig. 2) and bifurcates eastward in the
southern part: even if the incident current speed
reaches 0.16m s1, the perpendicular component is
only about 0.06m s1 (Fig. 9b), so weaker eddies are
expected in summer. Moreover, in the case of weak
incident currents, the capability of the wake to keep
its biomass increases when the surface current speed
decreases (Coutis and Middleton, 2002), which
means that phytoplankton immediately down-
stream is more likely to be trapped close to the
island in austral winter when the surface current is
weaker for a sufﬁciently long time to respond to the
increased availability of nutrients (Coutis and
Middleton, 1999). Finally, since eastward ﬂow is
less favorable for eddy formation past an obstacle
than westward ﬂow (b-effect, Boyer and Davies,
1982), less efﬁcient eddy formation is expected in the
summer case.
7. Summary and conclusions
In this paper, we focused on the seasonal cycle of
surface chlorophyll in the western tropical Paciﬁc
region. Three zones present seasonal variations that
account for more than 30% of the 1999–2004
chlorophyll variability: the meridional boundaries
of the cold tongue, the western NECC meanders,
and the region southwest of the Solomon Islands. In
these three areas, the seasonal variability of surface
currents appears as a common key factor to explain
seasonal evolutions of surface chlorophyll concen-
tration, through horizontal advection, and local
upwelling caused primarily by current meandering,
cyclonic circulation, wind, or ﬂow disturbance by
oceanic islands.
The meridional displacements of the north and
south boundaries of the cold tongue can be
explained in terms of horizontal advection, linked
to the seasonal cycle of the north and south
equatorial countercurrents, and of the Ekman
transport. Main mechanisms are poleward advec-
tion of chlorophyll-rich waters from the equator
and eastward advection of chlorophyll-poor waters
by the NECC in fall along the northern edge.
In the nascent NECC area, the wind stress curl
becomes upwelling-favorable in October and in-
tensiﬁes in boreal winter. At that time, the thermo-
cline is shallow, macro- and micro-nutrient inputs
from the NGCUC increase, and the NECC speed is
high. So, both horizontal advection and local
upwelling associated with current meandering be-
come more efﬁcient and are plausible explanations
for the seasonal chlorophyll increase in the NECC
meanders.
Southwest of the Solomon Archipelago, chlor-
ophyll concentrations increase in austral winter
when the perpendicular component of surface
currents and the parallel component of wind stress
are strongest. This seasonal enrichment is attribu-
table to an island mass effect (upwelling in cyclonic
eddies formed by the ﬂow disturbance) and to a
wind-driven upwelling (offshore Ekman transport).
In the North Coral Sea, horizontal advection from
the Solomon area leads to a seasonal chlorophyll
increase, while the cyclonic circulation present at
the same time in the Gulf of Papua is responsible for
the enrichment observed in the western part of the
basin.
For this study, we used satellite data and a
satellite-derived current product, which are valuable
tools in a region where observations are scarce. We
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should nevertheless keep in mind that chlorophyll as
seen by ocean color sensors is only a proxy for
phytoplankton biomass, since organic materials and
other particles can also contribute to this signal. But
despite this restriction, ocean color sensors give the
best opportunity to study variations of surface
chlorophyll on a wide range of spatial and temporal
scales, as compared with coupled physical—biogeo-
chemical models, which show some limitations in
this very complex region, and with in situ data that
remain localized in both time and space. Ocean
color-based studies should also help to determine
regions of interest, which require to be investigated
through an integrated approach coupling multi-
sensor satellite and in situ data with modeling
systems.
This satellite study highlights the diversity of the
chlorophyll response to physical forcing at the
seasonal time scale and in different biological
ecosystems. The warm pool, often considered as
oligotrophic, exhibits a surface chlorophyll varia-
bility that is captured by SeaWiFS. At the seasonal
time scale, chlorophyll variability is driven by the
physical forcing at ﬁrst order. SeaWiFS time series
are too short to assess the dominant interannual
variability except by focusing on speciﬁc case
studies. As the ocean color time series grow longer,
we should have better estimations of chlorophyll
variability, from intraseasonal (largely modulated
on an interannual time-scale) to interannual. The
western tropical Paciﬁc is a very complex region but
offers rich possibilities to investigate the inﬂuence of
a wide range of physical processes on biology, and
as such deserves more study.
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Dans cette e´tude, re´alise´e exclusivement a` partir de donne´es de type satellite, nous
avons de´crit, caracte´rise´ et tente´ d’expliquer le cycle saisonnier de la chlorophylle de surface
dans le Pacifique tropical ouest, pendant les anne´es 1999 a` 2004. Celui-ci est particulie`rement
actif dans trois re´gions : les frontie`res sud et surtout nord de la cold tongue, la re´gion des
me´andres a` la naissance du NECC, et la zone des Salomon, incluant e´galement le nord de la
mer de Corail et le Golfe de Papouasie. A l’e´chelle saisonnie`re, la variabilite´ des concentrations
en chlorophylle s’explique au premier ordre par le forc¸age physique.
Les processus implique´s dans les diffe´rentes re´gions sont :
• dans la zone de transition entre les e´cosyste`mes HNLC et oligotrophe
(section 4) : advection horizontale, transport d’Ekman
• a` la naissance du NECC (section 5) : advection horizontale, upwelling local
dans les me´andres du courant
• dans la re´gion des Salomon (section 6) : effet d’ˆıle, upwelling ge´ne´re´ par les
vents, advection horizontale, circulation cyclonique
Ainsi, le moteur principal de la variabilite´ saisonnie`re des concentrations en chloro-
phylle SeaWiFS dans notre re´gion semble eˆtre la circulation oce´anique, et dans une moindre
mesure l’action des vents. En particulier, l’advection horizontale est a` l’œuvre dans toutes
les re´gions e´tudie´es, et nous avons note´ plusieurs fois l’action d’upwellings locaux cause´s par
les perturbations d’un courant (me´andres, effet d’ˆıle, circulation cyclonique).
Cette e´tude devra bien e´videmment eˆtre affine´e au fur et a` mesure que les se´ries tempo-
relles SeaWiFS s’allongeront, car la tre`s forte variabilite´ interannuelle de la re´gion induit une
modulation du cycle saisonnier en fonction des anne´es (voir le chapitre 3) qui rend difficile
la description d’un cycle saisonnier “type”. De plus, il pourrait eˆtre inte´ressant dans l’avenir
d’utiliser le re´seau de flotteurs Argo, maintenant assez dense, afin de comple´ter cette e´tude
purement satellite par des profils verticaux de tempe´rature et salinite´, qui peuvent eˆtre tre`s
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Figure 5.1 – Concentrations en chlorophylle (SeaWiFS, mg m−3) : 25 mai au 1er juin 1998.
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La variabilite´ a` l’e´chelle interannuelle, lie´e principalement a` l’ENSO, est le mode de
variabilite´ dominant du Pacifique tropical ; cela reste vrai pour la partie ouest du bassin.
Une description de´taille´e des diffe´rentes e´tudes portant sur la variabilite´ interannuelle dans
le Pacifique tropical peut eˆtre trouve´e au chapitre 1.4 page 60. De fac¸on re´sume´e, ces e´tudes
mentionnent essentiellement une augmentation (diminution) de la productivite´ dans le bassin
ouest (est) pendant la phase El Nin˜o (Le Borgne et al., 2002a), ainsi qu’une extension vers
l’est (retrait vers l’ouest) de la warm pool et de la re´gion oligotrophe pendant la phase
El Nin˜o (La Nin˜a) (voir par exemple Picaut et al. (2001), Le Borgne et al. (2002a)). Des
blooms phytoplanctoniques de grande ampleur ont e´te´ e´galement observe´s dans la partie est
du bassin en 1998, 2003 et 2005, a` la suite des trois derniers e´ve´nements El Nin˜o (Ryan et al.,
2006).
La longueur des se´ries temporelles de SeaWiFS ne permet pas encore d’e´tudier la
variabilite´ interannuelle des concentrations en chlorophylle de fac¸on statistique. Une fac¸on
d’aborder le proble`me consiste a` e´tudier certains e´ve´nements particuliers, qui donnent une
ide´e des me´canismes a` l’œuvre a` l’e´chelle interannuelle. Dans cette perspective, nous nous
sommes focalise´s sur l’e´ve´nement majeur de 1997-98, et sur sa manifestation la plus visible
dans le bassin ouest : le bloom des Kiribati (Figure 5.1), localise´ vers 170◦E, pre`s de l’e´quateur.
Les ıˆles Kiribati, plus exactement ıˆles Gilbert, Re´publique de Kiribati, sont les ıˆles visibles
juste a` l’est du bloom, vers 173◦E. Dans cette re´gion caracte´rise´e par des concentrations
en chlorophylle relativement faibles (0.15 mg m−3 en moyenne sur la pe´riode 1998-2004), ce
bloom a atteint une ampleur exceptionnelle, que ce soit par son e´tendue spatiale (pre`s de
500 000 km2), les concentrations atteintes (plus de 0.8 mg m−3 en mai) ou sa dure´e (pre´sence
de concentrations supe´rieures a` 0.5 mg m−3 pendant plus de trois mois).
Afin d’e´tudier cet e´ve´nement tre`s particulier, nous avons utilise´ l’ensemble des moyens
a` notre disposition, a` savoir les donne´es satellite et in situ et une configuration re´gionale du
mode`le ROMS. L’e´tude des donne´es nous a permis d’e´laborer certaines hypothe`ses, que nous
avons ensuite valide´es graˆce a` l’e´tude des sorties du mode`le. Nous avons e´galement re´alise´
diffe´rentes expe´riences nume´riques a` l’aide de traceurs passifs et flotteurs lagrangiens pour
comprendre l’e´volution des principaux re´servoirs de nutriments - fer et nitrate - pendant les
diffe´rentes phases du bloom.
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5.1 Description ge´ne´rale : contexte et hypothe`ses
5.1-1 Contexte grande e´chelle
Le bloom des Kiribati s’inscrit dans un contexte tre`s particulier, a` savoir la transition
entre des conditions El Nin˜o et La Nin˜a exceptionnellement fortes. En effet, les anne´es 1997
et 1998 ont e´te´ caracte´rise´es par un phe´nome`ne El Nin˜o de tre`s grande ampleur, le plus fort
jamais enregistre´ depuis que l’on surveille ce phe´nome`ne (McPhaden, 1999). Pour plus de
de´tails sur le phe´nome`ne El Nin˜o et l’e´ve´nement de 1997-98, se reporter au chapitre 1.2-3.a
page 38. En particulier, la pe´riode mi 1997 - de´but 1998 est caracte´rise´e dans le Pacifique
central/est par des tempe´ratures de surface exceptionnellement e´leve´es, des concentrations en
chlorophylle extreˆmement basses surtout a` l’est, l’arreˆt de l’upwelling e´quatorial et un ralen-
tissement, voire une quasi-disparition, de l’EUC (McPhaden (1999) ; Chavez et al. (1999)).
El Nin˜o s’est de´veloppe´ au cours de l’anne´e 1997, jusqu’a` atteindre un pic en de´cembre (Mc-
Phaden, 1999). En janvier 1998, les tempe´ratures de surface sont encore tre`s e´leve´es (Figures
5.2b et 5.3c), et l’e´cosyste`me de la plupart du Pacifique e´quatorial est de type oligotrophe,
donc limite´ par le nitrate (Chavez et al., 1999).
Figure 5.2 – Anomalies de vents (a), SST (b) et profondeur de l’isotherme 20◦C (c) obtenues a` partir des
donne´es TAO a` 5 jours moyenne´es sur 2◦S-2◦N (d’apre`s McPhaden (1999), fig. 2). Le mois de janvier 1998,
indicatif du contexte grande e´chelle avant la ge´ne´ration du bloom, est encadre´ en blanc.
En subsurface, cette fin d’El Nin˜o est caracte´rise´e par une thermocline et une nutricline
anormalement e´leve´es dans la partie centre/ouest du bassin (Figures 5.2c et 5.9 page 163) ;
les re´servoirs d’eau froide et de nitrate sont donc proches de la surface. Le mois de janvier
correspond e´galement a` la re´apparition de l’EUC, qui s’acce´le`re ensuite et remonte jusqu’a`
eˆtre exceptionnellement fort et superficiel en mai-juin (Figure 5.9 page 163). Il est inte´ressant
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de noter que la nutricline et la thermocline sont a` peu pre`s plates a` travers le Pacifique
e´quatorial a` ce moment-la` (voir Radenac et al. (2001), leur figure 9c en fe´vrier). De meˆme,
l’EUC (principale source de fer dans le Pacifique e´quatorial d’apre`s Gordon et al. (1997))
remonte de fac¸on a` peu pre`s homoge`ne dans l’ensemble du Pacifique e´quatorial comme le
montrent Wilson et Adamec (2001) (voir leur figure 5) a` partir des donne´es TAO. Ainsi la
zone autour de 165◦E semble ne pre´senter aucune caracte´ristique particulie`re au de´but de
l’anne´e 1998 en ce qui concerne la profondeur des re´servoirs de nutriments, par rapport au
reste du Pacifique e´quatorial.





⇒ dans la couche euphotique : tempe´ratures de surface e´leve´es,
e´cosyste`me de type oligotrophe limite´ par le nitrate
⇒ en profondeur : tre`s faible EUC, thermocline et nutricline proches
de la surface (isotherme 20◦C autour de 100-120 m).
Le bloom des Kiribati prend donc place dans un contexte spatial et temporel tre`s
spe´cifique, a` la fin d’un El Nin˜o particulie`rement intense, et avant l’installation des conditions
La Nin˜a qui a lieu essentiellement a` partir de juin. Le bloom que nous e´tudions (Figure 5.3a,
bloom n◦1) apparaˆıt non relie´ au bloom n◦2 (e´tudie´ notamment par Ryan et al. (2002) et
Menkes et al. (2004)), qui survient plus tard et plus a` l’est.
Figure 5.3 – Donne´es moyenne´es sur 2◦S-2◦N de chlorophylle SeaWiFS (mg m−3, contours tous les 0.2
mg m−3, a), SLA T/P-ERS (cm, b), SST TMI (◦C, c) et vents zonaux ERS (m s−1, c). Les chiffres en (a)
indiquent les diffe´rents blooms e´tudie´s par Ryan et al. (2002). Les contours blancs en (b), (c), (d) repre´sentent
l’iso-chlorophylle 0.4 mg m−3.
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5.1-2 Synthe`se des e´tudes ante´rieures
Les premiers a` avoir mentionne´ ce bloom, et propose´ une explication, ont e´te´ Mur-
tugudde et al. (1999) dans un papier pre´sentant la variabilite´ de la couleur de l’eau telle
qu’observe´e par SeaWiFS dans l’ensemble du basin Indo-Pacifique pendant les anne´es 1997-
1999. Dans ce papier assez ge´ne´ral puisque s’inte´ressant a` un large domaine spatio-temporel,
les auteurs proposent qu’une se´rie de coups de vents d’est (donc favorables aux upwelling)
a initie´ le bloom. Ces vents auraient cause´ un upwelling expliquant les SLA ne´gatives et les
SST froides observe´es a` cet endroit. Suivant l’hypothe`se de Mackey et al. (1995) selon la-
quelle c’est l’existence d’une couche barrie`re qui rend cette re´gion oligotrophe1, Murtugudde
et al. (1999) ont calcule´ l’e´paisseur de la couche barrie`re dans leur mode`le, et montrent sa
quasi-disparition au moment du bloom (Figure 5.4).
Figure 5.4 – Chlorophylle SeaWiFS (couleurs) et e´paisseur de la couche barrie`re (contours) calcule´e par un
mode`le (d’apre`s Murtugudde et al. (1999), plate 9).
Deux ans plus tard, un papier de Wilson et Adamec (2001) propose une autre expli-
cation, e´ventuellement comple´mentaire de la premie`re. Elle est base´e sur la limitation de
l’e´cosyste`me HNLC par le fer, et l’hypothe`se que la principale source de fer pour le Pacifique
e´quatorial serait l’EUC2. Les auteurs e´tudient les corre´lations entre la chlorophylle et la SLA
dans le Pacifique tropical pendant les anne´es 1997-1999 a` l’aide d’EOF, et observent ce bloom
dans le 3e mode couple´ SLA/chlorophylle (6% et 7% de variance explique´e, respectivement).
Ils relient directement la variabilite´ de ce mode 3 a` la variabilite´ de l’EUC, du moins jusqu’en
juin 1998 : concentrations faibles lorsque l’EUC est faible et profond (El Nin˜o), en augmen-
tation de`s la re´apparition de l’EUC en janvier-fe´vrier 1998. Concernant plus spe´cifiquement
le bloom observe´ a` 165◦E, Wilson et Adamec (2001) remarquent que le bloom co¨ıncide avec
la re´apparition et la remonte´e de l’EUC (Figure 5.9 page 163), et proposent que le bloom a
e´te´ cause´ principalement par l’apport de fer en re´sultant.
1 voir section 1.3-1 page 47 2 voir section 1.3-2 page 52
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Figure 5.5 – Mode`le conceptuel repre´sentant : a) les caracte´ristiques-cle´ de la thermocline le long de l’e´quateur
pendant les e´ve´nements El Nin˜o (octobre-de´cembre 1997) et La Nin˜a (juin-aouˆt 1998) ; b) diffe´rents processus
pouvant entraˆıner un apport de nutriments en surface en association avec la remonte´e de la thermocline
(d’apre`s Ryan et al. (2002), fig. 2).
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Figure 5.6 – Donne´es TAO a` 165◦E, 0◦N, moyenne´es a` 10 jours : a) vent zonal ; b) chlorophylle SeaWiFS
et SST TAO ; c) isothermes ; d) vitesses zonales (contours a` 25 cm s−1, la zone grise´e repre´sente les vitesses
supe´rieures a` 50 cm s−1) ; e) me´lange vertical, pour le calcul voir Ryan et al. (2002). Les pointille´s gris
repre´sentent la profondeur de la couche euphotique, les triangles noirs la profondeur du cœur de l’EUC
(d’apre`s Ryan et al. (2002), fig. 7).
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Finalement, une synthe`se est propose´e par Ryan et al. (2002) dans un papier traitant
des diffe´rents blooms de grande ampleur observe´s dans le Pacifique e´quatorial a` la suite de
l’El Nin˜o 1997-98. Les auteurs analysent le bloom que nous e´tudions (bloom 1), le bloom
survenu pendant le pic de La Nin˜a (bloom 2) et un bloom de moindre importance situe´ vers
130◦W fin 1998 (bloom 3) (voir Figure 5.3a). De fac¸on ge´ne´rale, Ryan et al. (2002) proposent
4 processus pouvant expliquer ces diffe´rents blooms (Figure 5.5b) :
(1) remonte´e de la nutricline dans la couche euphotique : si celle-ci est proche de la
surface, sa remonte´e peut introduire des eaux riches en nitrate directement dans la couche
euphotique.
(2) upwelling le long des isopycnes : si la pente des surfaces isopycnes augmente alors
que le transport total reste constant, la composante verticale du transport le long des
isopycnes augmente e´galement.
(3) me´lange vertical turbulent : il peut de´pendre des gradients verticaux de densite´ et
vitesses, des vents locaux, ainsi que de la remonte´e de la thermocline et/ou de l’EUC.
(4) upwelling ge´ne´re´ par les vents : son intensite´ et le profil de vitesses verticales cor-
respondant sont controˆle´s par les variations du forc¸age local par les vents.
Concernant le bloom 1, Ryan et al. (2002) utilisent essentiellement les donne´es TAO
disponibles a` 165◦E, et calculent e´galement le me´lange vertical a` cet endroit-la` (Figure 5.6).
En e´tudiant la composante a` l’e´chelle du bassin de SSH, ils remarquent que le bloom co¨ıncide
en position et en temps avec sa valeur la plus basse. Ils en de´duisent que les variations basse
fre´quence et grande e´chelle de la thermocline sont au cœur du de´veloppement du bloom 1.
Cependant, e´tant donne´ que l’isotherme 20◦C et l’EUC restent bien en dessous de la couche
euphotique pendant le bloom, ils rejettent les processus (1) et (2) et proposent donc que le
bloom a e´te´ cause´ par me´lange vertical (3) et upwelling ge´ne´re´ par les vents (4). Les auteurs
notent e´galement que le bloom co¨ıncide avec l’aﬄeurement de l’isotherme 28◦C et la remonte´e
de l’EUC. Ainsi le fait que la nutricline et l’EUC e´taient exceptionnellement proches de la
surface a` ce moment-la` est un point essentiel permettant d’expliquer l’apport de nutriments
dans la zone euphotique par les processus (3) et (4).




⇒ me´canismes : me´lange vertical turbulent, destruction de la couche barrie`re et
upwelling ge´ne´re´ par les vents
⇒ date (mars a` juin, pic en mai) : remonte´e grande e´chelle de la nutricline
et de l’EUC, qui permet un apport de nutriments (nitrate et fer) dans la couche
euphotique
⇒ lieu (autour de 170◦E) : non explique´e.
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Les me´canismes et l’e´volution du bloom semblent donc eˆtre bien compris, cependant,
aucune de ces e´tudes n’explique pourquoi le bloom a eu lieu pre´cise´ment a` cet endroit-la`,
vers 170◦E. Les coups de vent d’est ont lieu plus a` l’est (Figure 5.3d), la re´duction de la
couche barrie`re dans une re´gion bien plus vaste (Figure 5.4), et les remonte´es de la nutricline
(Radenac et al. (2001) et Figure 5.3b) et de l’EUC (Wilson et Adamec, 2001) se produisent
dans la plus grande partie du Pacifique e´quatorial a` ce moment-la`. Une question essentielle
subsiste donc :
Pourquoi le bloom est-il survenu pre´cise´ment a` cet endroit-la` ?
5.1-3 Description de l’e´ve´nement et strate´gie adopte´e
Le bloom des Kiribati est un phe´nome`ne biologique de grande ampleur, caracte´rise´ dans
le meˆme temps par un fort signal physique comme le montrent les donne´es de SST et SLA en
particulier (Figure 5.7). L’existence d’un signal aussi fort dans ces diffe´rents jeux de donne´es
inde´pendants, a` la fois physiques et biologiques, sugge`re un fort couplage physique/biologie a`
ce moment-la`. Les diffe´rentes perturbations observe´es dans les champs de chlorophylle, SST
et SLA sont de´crites plus en de´tails dans le tableau 5.1.
Figure 5.7 – Cartes des donne´es satellite pendant la ge´ne´ration du bloom (a : 22-29 mars 1998, b et c : 22-28
mars) et pendant le pic du bloom (d : 09-16 mai 1998, e et f : 10-16 mai) : chlorophylle SeaWiFS (a, d) ; SLA
T/P-ERS (b, e) ; SST TMI (c, f).
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chlorophylle
- concentrations e´leve´es a` l’ouest des ıˆles, particulie`rement entre 165 et
170◦E, tre`s fortes (supe´rieures a` 0.5 mg m−3) de mi-avril a` de´but juin
- eaux riches semblant provenir de diffe´rents atolls
SLA
- SLA basses a` l’ouest des ıˆles surtout pendant la ge´ne´ration du bloom,
jusqu’a` 150◦E, les ıˆles formant une frontie`re tre`s nette
- spots de SLA tre`s ne´gative (surtout visible dans la figure 1b de Messie´
et al. (2006b), voir page 177), signature de tourbillons ?
SST
- eaux froides a` l’ouest des ıˆles, particulie`rement a` l’est de 160◦E, surtout
de mars a` mai
- eaux froides semblant provenir des atolls Tarawa/Abaiang (1.5 ◦N)
pendant la ge´ne´ration du bloom
Tableau 5.1 – Perturbation des diffe´rents champs de donne´es satellite
L’autre observation importante que l’on peut faire est que la position des ıˆles Kiribati
est clairement visible dans ces images satellite, particulie`rement pendant la ge´ne´ration du
bloom. On peut voir des eaux riches (Figure 5.7a) et froides (Figure 5.7c) qui semblent
provenir des atolls Tarawa/Abaiang (1.5◦N), et dans le meˆme temps les ıˆles semblent agir
comme une frontie`re pour les SLA tre`s basses observe´es a` l’endroit du bloom (Figure 5.7b).
La question qui vient tout naturellement a` l’esprit est donc de savoir si la pre´sence des ıˆles
a eu un quelconque impact sur l’e´volution du bloom comme ces cartes semblent le sugge´rer.




– Quel a e´te´ l’impact des ıˆles sur la dynamique de la re´gion ?
– Quel a e´te´ l’impact des ıˆles sur l’e´volution du bloom?
– Les processus grande e´chelle propose´s dans les e´tudes ante´rieures restent-ils
valides, et si oui en quoi sont-ils perturbe´s par la pre´sence des ıˆles ?
5.1-4 Les diffe´rentes phases du bloom
La figure 5.8 pre´sente l’e´volution du bloom vue depuis l’espace. La premie`re chose qui
saute aux yeux est que la position des ıˆles apparaˆıt comme une ligne tre`s nette dans les
trois jeux de donne´es : a` l’ouest des ıˆles, on observe des concentrations en chlorophylle plus
e´leve´es, des SLA plus basses, des SST plus froides. Par la suite, nous se´parerons l’e´volution
du bloom en trois phases diffe´rentes :
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Figure 5.8 – Donne´es moyenne´es sur 0◦-2◦N de chlorophylle SeaWiFS (mg m−3, a), SLA T/P-ERS (cm, b)
et SST TMI (◦C, c). Les fle`ches colore´es indiquent les diffe´rentes phases du bloom : 1- ge´ne´ration (vert), 2- pic
(rouge) et 3- de´clin (bleu fonce´). La position des ıˆles est repre´sente´e par les fle`ches violettes, et les contours
blancs en (b) et (c) sont les iso-chlorophylle 0.3 et 0.5 mg m−3.
ge´ne´ration (de´but janvier a` mi-avril) :
Partant d’une situation oligotrophe (concentrations infe´rieures a` 0.1 mg m−3 en de´cem-
bre), les concentrations en chlorophylle augmentent progressivement a` l’ouest des ıˆles.
En fe´vrier, elles atteignent des valeurs supe´rieures a` 0.2 mg m−3, donc comparables
a` celles observe´es habituellement dans l’e´cosyste`me HNLC du Pacifique central. En
meˆme temps, les tempe´ratures diminuent au fur et a` mesure que les concentrations
en chlorophylle augmentent, et les isothermes remontent (Figure 5.9a). Les SLA sont
basses a` l’ouest des ıˆles jusqu’a` fin avril, avec un minimum en fe´vrier. A ce moment-la`,
les courants de surface sont dirige´s vers l’ouest (Figure 5.9), le bloom se trouve donc en
aval des ıˆles. Nous proposons que cette premie`re phase du bloom a e´te´ cause´e par un
effet d’ˆıle, de´fini comme une augmentation de la productivite´ et des concentrations en
chlorophylle en aval d’une ıˆle (Doty et Ogury, 1956). Nous avons estime´ cet effet d’ˆıle
en calculant le nombre de Reynolds caracte´risant le re´gime de l’e´coulement pendant
la ge´ne´ration du bloom (Heywood et al., 1996). Nous montrons ainsi qu’une alle´e de
Von Karman s’e´tait probablement forme´e a` ce moment-la` d’apre`s les caracte´ristiques
du courant et des ıˆles, ce qui aurait permis des remonte´es de nutriments par brassage
des eaux de surface et subsurface (voir l’article Messie´ et al. (2006b) page 175). Nous
faisons e´galement l’hypothe`se que cet apport de nitrate a eu pour conse´quences non
seulement une augmentation des concentrations en chlorophylle et de la biomasse en
phytoplancton, mais e´galement un changement d’e´cosyste`me, passant d’un re´gime de
type oligotrophe limite´ en nitrate a` un re´gime de type HNLC limite´ essentiellement par
le fer.
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Figure 5.9 – Donne´es TAO a` 165◦E (a) et 170◦W (b), 0◦ : courants zonaux (cm s−1, couleurs) et isothermes
(◦C, noir). La ligne blanche indique l’iso-courants 0 m s−1. Les trois phases du bloom sont indique´es en (a).
pic (mi-avril a` de´but juin) :
Mi-avril, au de´part vers 170◦E puis rapidement dans toute la zone 165-172◦E, les concen-
trations en chlorophylle augmentent brusquement, atteignant 0.7 mg m−3 (moyenne 0◦-
2◦N) en deux semaines. Le minimum de SST est observe´ a` ce moment-la`. Par contre les
SLA sont minimales en fe´vrier, bien plus basses qu’en mai. Cela signifie que, de manie`re
assez e´trange, la structure verticale est plus proche de la surface pendant la phase de
ge´ne´ration que pendant le pic du bloom. L’observation des isothermes au mouillage
e´quatorial TAO a` 165◦E (Figure 5.9a) confirme cela, et montre e´galement que le pic
du bloom co¨ıncide avec une renverse des courants a` 50 m, qui indique une renverse
ou au moins un ralentissement des courants en surface. L’effet d’ˆıle diminue donc, et
ne peut expliquer le pic du bloom. Par contre cette renverse des courants est cause´e
par la remonte´e de l’EUC dans la couche euphotique (50 m a` ce moment-la` d’apre`s
Ryan et al. (2002)). Suivant l’hypothe`se de Wilson et Adamec (2001) reprise par Ryan
et al. (2002), nous montrerons que le pic du bloom a pu eˆtre initie´ par un apport en
fer soudain duˆ a` la remonte´e de l’EUC. Il est possible d’imaginer que cet apport de
fer, combine´ aux concentrations de surface probablement e´leve´es en nitrate, a permis
une croissance tre`s rapide du phytoplancton d’autant plus que la pression de broutage
est encore, sans doute, relativement faible. En effet, la biomasse zooplanctonique s’est
fortement re´duite pendant El Nin˜o, et tout comme dans le cas du bloom observe´ dans
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le Pacifique central mi-1998 (Le Borgne et al., 2002a), le broutage est probablement
incapable de controˆler la croissance du phytoplancton au de´but du bloom.
de´clin (juin) :
Enfin a` partir de de´but juin (voire un peu plus toˆt a` l’ouest de 167◦E), les concentra-
tions en chlorophylle diminuent, la tempe´rature de surface remonte et les conditions
reviennent a` leur niveau de climatologie dans le courant du mois de juin. En meˆme
temps, un de´placement du bloom vers l’est est visible dans les donne´es de chlorophylle
(Figure 5.8a). L’hypothe`se que nous proposons est que le surfac¸age de l’EUC fin mai
a conduit a` une renverse des courants de surface, et a` l’advection d’eaux oligo-
trophes depuis l’ouest. Cette arrive´e d’eaux pauvres peut expliquer la chute brutale
des concentrations de´but juin et l’advection des eaux riches vers l’est.
Notre strate´gie pour cette e´tude consiste donc a` ve´rifier chacune de ces hypothe`ses,
en utilisant la configuration re´gionale du mode`le ROMS mise en place. En particulier, le
mode`le nous permet d’utiliser des traceurs passifs et des flotteurs lagrangiens virtuels, qui
nous permettent d’estimer le comportement des masses d’eaux riches en nitrate et en fer. Les
de´tails de la configuration Kiribati du mode`le ROMS, ainsi que des expe´riences re´alise´es, se
trouvent dans la section 5.2 page 165. Les re´sultats obtenus sont ensuite de´taille´s section 5.3
page 175.
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5.2 Utilisation d’une configuration ROMS
5.2-1 Pre´sentation de la configuration Kiribati
domaine 160◦E - 178◦W; 6◦S - 10◦N
re´solution horizontale 1/6◦(∼18.5 km)
re´solution verticale 30 niveaux verticaux, resserre´s pre`s de la surface
bathyme´trie GTOPO301
pe´riode 1996-1998
forc¸age aux frontie`res sorties interannuelles ORCA22 (mode`le OPA)
forc¸age en surface - tension de vent journalie`re (produit combine´ ERS-TAO3)
- calcul par formules bulk a` partir des re´analyses NCEP4 a` 6h
Tableau 5.2 – Re´sume´ de la configuration Kiribati
Pour cette e´tude, nous avons mis en place avec l’aide de Je´roˆme Lefe`vre, IRD Noume´a,
une configuration re´gionale du mode`le ROMS, lequel est pre´sente´ dans la section 2.3 page
88. Il s’agit de la configuration Kiribati, re´sume´e dans le tableau 5.2 et pre´sente´e de manie`re
de´taille´e dans la section 2.3-2 page 93 et en annexe A page 239. Cette configuration utilise
deux grilles diffe´rentes a` 1/6◦(Figure 5.11), dont les bathyme´tries sont calcule´es a` partir du
produit GTOPO30 :
• grille K (Figure 5.10a) : grille incluant la bathyme´trie et repre´sentant les ıˆles Kiribati. A
cause du lissage de la topographie destine´ a` e´viter les erreurs nume´riques, les ıˆles restaient
initialement a` une profondeur de 1000 m environ ; nous avons donc applique´ un masque5
afin de les repre´senter.
• grille NK (Figure 5.10b) : grille sans ıˆles. L’ensemble de la topographie est plafonne´e a`
4000 m de fond qui repre´sente la profondeur de la plaine abyssale, ce qui signifie que la
profondeur minimale sur l’ensemble de la zone est de 4000 m (profondeur comprise entre
4000 m et 6200 m environ).
La configuration Kiribati a e´te´ utilise´e avec des grilles diffe´rentes et des dates d’initia-




• run K : utilisation de la grille K, initialisation le 8 janvier 1996
• run Kbis : utilisation de la grille K, initialisation le 12 juillet 1995
• run NK : utilisation de la grille NK, initialisation le 8 janvier 1996
1 Global 30 Arc-Second Elevation Dataset, voir section 2.3-2.a page 93 2 Cravatte et al. (2006), voir section
2.3-2.c page 95 3 Menkes et al. (1998), voir section 2.3-2.b page 94 4 Kalnay et al. (1996), voir e´galement
la section 2.3-2.b 5 Pour plus de de´tails sur le fonctionnement du masque, se reporter section 2.3-2 page 93.
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Figure 5.10 – Bathyme´trie des grilles utilise´es dans la configuration Kiribati du mode`le ROMS : grille K
incluant les ıˆles (a) et NK ou` la profondeur minimale est de 4000 m (b), contours tous les 500 m. Les pixels
blancs en (a) repre´sentent le masque applique´ a` la grille K.
5.2-2 Validation
Le run K, cense´ repre´senter la “re´alite´”, a e´te´ valide´ sur l’anne´e 1998 a` partir des
donne´es satellite et in situ, et l’influence des conditions initiales a e´te´ estime´e a` partir d’une
comparaison entre les run K et Kbis (me´thode utilise´e dans Blanke et al. (2002)). L’ensemble
des figures de validation est reporte´ en annexe B page 241.
En ce qui concerne l’influence des conditions initiales, l’excellente corre´lation obtenue
entre les run K et Kbis (Figure B.1 page 241) indique que la date d’initialisation n’a que peu
d’influence sur le re´sultat, ce qui signifie que le syste`me posse`de une bonne pre´visibilite´, et
que la date d’initialisation ne peut pas eˆtre source d’erreur.
Le mode`le a ensuite e´te´ compare´ aux donne´es disponibles, ainsi qu’au run ORCA2
utilise´ pour forcer le mode`le aux frontie`res. Les figures B.2 a` B.9 pages 242 a` 248 de´taillent
les re´sultats obtenus. Globalement, une bonne cohe´rence est observe´e entre les sorties du run
K et les donne´es, tant satellite que in situ.
↪→ Surface
Les donne´es satellite permettent d’estimer la cohe´rence globale des sorties du mode`le
en surface : dans la bande 0 ◦-2 ◦N par exemple (Figures B.2 et B.3), le mode`le ROMS
ame´liore tre`s nettement les re´sultats par rapport au mode`le ORCA2, graˆce a` une meilleure
re´solution et a` la prise en compte de la pre´sence des ıˆles. Ces figures permettent e´galement
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de constater l’existence d’un biais froid dans les sorties du mode`le ROMS, particulie`rement
dans la re´gion du bloom (moyenne sur l’anne´e 1998 : 0.4◦C). Ce biais froid peut eˆtre duˆ a`
une surestimation de l’effet d’ˆıle, elle-meˆme cause´e par la pre´sence d’ˆıles trop e´tendues par
rapport a` la re´alite´ (re´solution un peu trop grossie`re pour repre´senter parfaitement les ıˆles).
Il est a` noter e´galement que les SST TMI ne sont pas fiable pre`s des ıˆles (contamination du
signal par les lobes secondaires des micro-ondes).
Nous avons calcule´ les corre´lations et RMS diffe´rences pour les SST et SLA, entre
les donne´es satellite et les sorties du run K (Figure B.4). Le re´sultat indique e´galement une
bonne corre´lation dans la re´gion du bloom entre le run K et les donne´es, malgre´ le biais
froid observe´ dans cette re´gion (qui explique la forte RMS diffe´rence en SST observe´e a` cet
endroit-la`). Dans le reste de la zone, les corre´lations sont largement meilleures pour la SLA
que pour la SST. On peut noter que les corre´lations les plus faibles en SST correspondent
aux re´gions ou` la de´viation standard des SST TMI et run K est la plus faible (non montre´).
Figure 5.11 – Bathyme´trie de la re´gion d’e´tude (GTOPO30), contours tous les 500 m. Les e´toiles blanches
repre´sentent les mouillages TAO, la ligne blanche l’e´quateur.
↪→ Profils verticaux de tempe´rature
Les sorties du mode`le en 3D ont e´te´ valide´es graˆce aux donne´es TAO (e´toiles blanches de
la figure 5.11), en comparant les profils moyens et de de´viation standard TAO/RunK/ORCA2,
ainsi que la corre´lation et RMS diffe´rence avec TAO. Nous avons e´tudie´ les profils de
tempe´rature disponibles a` l’ensemble des sites TAO 165 ◦E et 180 ◦ (Figures B.5 a` B.8),
et les profils de courants zonaux disponibles uniquement a` 165◦E, 0◦ (Figure B.9). En ce
qui concerne les profils de tempe´rature, la correspondance TAO/RunK est dans l’ensemble
tre`s bonne. Les sorties du run K montrent une le´ge`re ame´lioration par rapport aux sorties
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ORCA2, notamment pre`s de la surface ou` ORCA2 est caracte´rise´ par un biais chaud tre`s
marque´, et surtout pour les stations TAO proches de la re´gion du bloom (165◦E, 2◦S, 0◦ et
2◦N, encadre´es en vert sur les figures).
Figure 5.12 – Comparaison des courants zonaux (m s−1, couleurs, iso-courants 0 m s−1 en blanc) et des
isothermes (◦C, noir) a` 165◦E, 0◦ : donne´es TAO (a) et sorties du run K (b).
↪→ Profils verticaux de courants et sous-courant e´quatorial
Par contre la comparaison des profils de courants est moins satisfaisante : le profil
moyen est correct mais la vitesse de l’EUC est sous-estime´e de presque 20 cm s−1, la de´viation
standard est mal repre´sente´e et les corre´lations sont mauvaises en-dessous de 150 m environ
(sous le maximum de vitesse de l’EUC). Afin de mieux visualiser la repre´sentation des cou-
rants (notamment EUC) dans le run K par rapport aux donne´es TAO, et les biais associe´s,
la figure 5.12 permet une comparaison a` 165◦E, 0◦. Cette figure, et e´galement la figure 2a de
l’article Messie´ et al. (2006b) (voir page 177), indique que la structure verticale du syste`me
de courants e´quatorial (courant de surface / sous-courant) est globalement bien repre´sente´e.
Cependant comme dit pre´ce´demment, l’EUC est trop lent, et sa variabilite´ n’est pas
tre`s bien repre´sente´e : en particulier un pic de vitesse apparaˆıt en mai dans les sorties du
run K, qui n’existe pas dans les donne´es TAO ou` la vitesse de l’EUC apparaˆıt beaucoup plus
re´gulie`re. Mais si l’on conside`re qu’une bonne repre´sentativite´ de l’EUC n’est ne´cessaire que
jusqu’a` de´but juin (le pic du bloom ayant lieu en mai), cette de´ce´le´ration du sous-courant
en juin alors que les donne´es indiquent un maintien de la vitesse est sans conse´quence sur
notre e´tude du bloom.
168
5.2 Utilisation d’une configuration ROMS
Si l’on se place a` 40 m de profondeur, limite des donne´es TAO, on voit tre`s nettement
sur la figure 2a de l’article Messie´ et al. (2006b) (voir page 177) que l’inversion des courants
est en retard de 3 semaines environ dans les sorties du run K. Cependant ce “retard” est
davantage duˆ a` un sous-courant un peu trop profond dans le mode`le qu’a` un re´el de´calage
temporel. Si l’on regarde l’isoligne 0 pendant la ge´ne´ration et le pic du bloom, son e´volution
est similaire dans les donne´es et les sorties du run K, meˆme si elle est plus profonde dans
le mode`le. Cette diffe´rence est d’une vingtaine de me`tres pendant la ge´ne´ration du bloom,
autour d’une dizaine de me`tres en avril au moment de l’augmentation brutale des concen-
trations de chlorophylle, et a` nouveau plus importante pendant le pic du bloom.




⇒ bon accord global entre les donne´es et les sorties du mode`le ROMS (run K)
⇒ nette ame´lioration en tempe´rature par rapport aux sorties ORCA2, surtout en surface et
dans la re´gion du bloom
⇒ principaux biais observe´s dans les sorties du run K :
– biais froid dans la re´gion du bloom
– sous-courant un peu trop profond, trop lent surtout a` partir de juin, remonte´e un peu
faible par rapport a` TAO.
5.2-3 Expe´riences re´alise´es
A partir des run K et NK, diffe´rentes expe´riences ont e´te´ re´alise´es afin d’estimer notam-
ment l’e´volution des re´servoirs de nutriments - fer et nitrate - pendant les diffe´rentes phases
du bloom, et e´galement d’e´tudier l’influence de certains parame`tres tels que le vent. Nous
de´taillons ici les diffe´rentes expe´riences re´alise´es, les re´sultats correspondant e´tant pre´sente´s
dans les sections 5.3-3 a` 5.3-5 a` partir de la page 187.





Objectifs de l’expe´rience :
⇒ tester l’hypothe`se d’un apport en surface d’eaux riches en nitrate par effet d’ˆıle, qui
expliquerait la ge´ne´ration du bloom
⇒ tester l’hypothe`se d’une advection d’eaux pauvres depuis l’ouest qui entraˆınerait le traceur
passif vers l’est, et expliquerait ainsi le de´clin du bloom et son advection vers l’est
⇒ utiliser les bilans de traceurs afin de de´terminer les processus a` l’œuvre pendant les
diffe´rentes phases du bloom
⇒ comparer les re´sultats pour les run K et NK afin de de´terminer le roˆle joue´ par les ıˆles.
169
5. Un exemple de l’activite´ interannuelle : le bloom des Kiribati
Un traceur passif est un champ virtuel dont le comportement ressemble aux traceurs
actifs tels que tempe´rature et de salinite´, puisqu’il est me´lange´/advecte´ dans le mode`le de la
meˆme manie`re. Mais contrairement aux traceurs actifs, un traceur passif n’affecte pas la cir-
culation (pas d’impact sur la densite´ de l’eau). Nous utilisons un traceur sans source et puits,
en particulier sans e´changes avec l’atmosphe`re (contrairement a` la tempe´rature par transfert
de chaleur, et a` la salinite´ par e´vaporation / pre´cipitation). Des rappels aux frontie`res sont
applique´s avec les meˆmes coefficients1 que pour la tempe´rature et la salinite´. Ainsi en par-
tant d’un champ initial donne´, l’utilisation d’un traceur passif permet par exemple de suivre
l’e´volution d’une masse d’eau.
Il existe des sources et puits de nitrate, puisqu’il est cre´e´ par remine´ralisation dans la
colonne d’eau, et disparaˆıt par assimilation par le phytoplancton. Il est donc important de
bien garder a` l’esprit que le traceur passif utilise´ n’a pas pour pre´tention de repre´senter le
champ de nitrate. Il ne s’agit pas d’un mode`le biologique donc il n’y a pas de compartiment
de nitrate mode´lise´ (cette remarque est e´galement valable pour les flotteurs lagrangiens qui
ne repre´sentent pas exactement des particules de fer). Cependant, l’e´tude d’un traceur passif
initialise´ avec des concentrations similaires a` celles du nitrate, permet d’avoir une bonne ide´e
de l’e´volution des masses d’eau potentiellement riches en nitrate pendant le bloom.
Figure 5.13 – A partir de la climatologie WOA01 sur la re´gion 160◦E-180◦, 10◦S-10◦N : a) profils moyens de
nitrate (µmol L−1) et tempe´rature (◦C) en fonction de la profondeur ; b) profil moyen de nitrate en fonction
du profil moyen de tempe´rature (e´toiles rouges, les profondeurs correspondantes sont indique´es) et re´gression
line´aire correspondante sur la zone 20-200 m (tirets).
Les profils de nitrate en re´gime oligotrophe sont tre`s caracte´ristiques, avec des concen-
trations nulles dans la couche de surface et augmentant avec la profondeur2, et une tre`s
bonne anticorre´lation avec la tempe´rature. L’e´cosyste`me e´tant de type oligotrophe a` la fin
1 voir annexe A page 239 2 voir section 1.3-1 page 47
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de l’El Nin˜o 1997-98 (Chavez et al., 1999), le traceur passif a e´te´ initialise´ le 30 aouˆt 1997
dans les run K et NK a` l’aide d’une re´gression line´aire sur la tempe´rature ; la meˆme relation
est ensuite applique´e pour les rappels aux frontie`res : [PasTr ] = 0 pour T > 24
◦C
[PasTr ] = 27− 1.124 ∗ T pour T 6 24◦C
L’isotherme 24◦C a e´te´ choisie comme limite apre`s plusieurs tests de sensibilite´, et parce
qu’elle reste toujours sous la couche euphotique de 50 m alors que les isothermes plus chaudes
y pe´ne`trent (Figure 5.12b). Le coefficient line´aire utilise´ (-1.124) a e´te´ obtenu par re´gression
line´aire du nitrate sur la tempe´rature dans les donne´es du WOA011 (Figure 5.13), dans la
zone 160◦E-180◦, 10◦S-10◦N, 20-200 m (thermocline). Comme on peut le voir sur la figure,
la re´gression line´aire est excellente : la RMS diffe´rence entre le profil de nitrate WOA01 et
le pseudo-profil de nitrate obtenu par la re´gression line´aire est infe´rieure a` 0.3 µmol L−1.
L’ordonne´e a` l’origine (27) a e´te´ fixe´e de telle sorte que la concentration soit nulle au niveau
de l’isotherme 24◦C.





Objectifs de l’expe´rience :
⇒ tester l’hypothe`se d’un e´ventuel apport de fer vers la mi-avril, qui serait susceptible
d’expliquer l’augmentation soudaine de chlorophylle observe´e a` ce moment-la`
⇒ comparer les re´sultats pour les run K et NK afin de de´terminer le roˆle joue´ par les ıˆles.
L’hypothe`se que nous nous proposons de ve´rifier (apport soudain de fer mi-avril) est
base´e sur l’existence possible d’un maximum de fer dans l’EUC. Cette dernie`re hypothe`se
s’appuie notamment sur les e´tudes de Gordon et al. (1997) et Mackey et al. (2002b). Les
premiers ont e´tudie´ des profils de fer a` 140◦W, effectue´s en 1990 et 1992, et notent la pre´sence
d’un pic de fer dissous et particulaire, associe´ avec l’EUC (Figure 5.14, voir aussi la section
1.3-2 page 52). Mackey et al. (2002b) ont e´galement mesure´ des profils de fer a` l’e´quateur, en
1993, 1997 et 2000, mais dans l’ouest du bassin (Figure 5.15). Dans les deux cas, on observe
effectivement un pic de la concentration en fer situe´ non dans le cœur du sous-courant, mais
juste en dessous, vers 200-250 m. Nous avons fait l’hypothe`se que ce pic est effectivement
associe´ a` l’EUC, et en tant que tel pourrait eˆtre plus proche de la surface lorsque le sous-
courant remonte, comme cela a e´te´ le cas en 1998.
A cause du manque de donne´es disponibles, et du fait que ces 4 profils ont e´te´ mesure´s
a` une date et un emplacement tre`s diffe´rents de notre bloom, il est difficile de de´gager des
crite`res rigoureux permettant de repre´senter correctement les profils de fer. De plus, le temps
de re´sidence du fer dans la couche euphotique est tre`s faible lorsque celui-ci est limitant
1 World Ocean Atlas 2001
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(voir par exemple Gordon et al. (1998), ou` les auteurs calculent un temps de re´sidence de
28-40h pour le fer dissous), ce que nous pensons eˆtre le cas du moins a` partir de fe´vrier
(re´gime probablement HNLC, voir section 5.1-4 page 161). L’utilisation d’un traceur passif
serait donc difficilement exploitable, car celui-ci s’accumulerait dans la couche de surface
alors qu’en re´alite´ le fer est consomme´ tre`s rapidement. Nous avons donc pre´fe´re´ ne pas
chercher a` repre´senter le champ de fer, mais plutoˆt partir de l’hypothe`se d’un maximum
de fer dans l’EUC. Nous avons ainsi choisi d’injecter des flotteurs lagrangiens a` la frontie`re
ouest du domaine, dans le cœur du sous-courant, dans les run K et NK, et de de´tecter leur
arrive´e dans la couche euphotique. Ces flotteurs sont laˆche´s tous les 10 jours, a` partir de la
re´apparition du sous-courant fin janvier, jusqu’a` de´but juin.
Figure 5.14 – Profils de fer dissous (nmol kg−1) a` 140◦W, 0◦N (violet), obtenus pendant les campagnes FeLine
(juillet 1990, a), JGOFS-EqPac I (mars-avril 1992, b et c) et II (octobre 92, d). Les profils de tempe´rature
(◦C) et courants zonaux (cm s−1) aux meˆmes dates, obtenus a` partir du mouillage TAO correspondant, sont
superpose´s.
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Figure 5.15 – (a) Profils de fer (FeTD, total dissolvable iron) a` l’e´quateur, obtenus pendant les campagnes
FR08/93 (novembre 1993, rouge, 155◦E), FR07/97 (aouˆt 1997, bleu, 152◦E) et FR01/00 (janvier 2000, vert,
150◦E). Figure modifie´e de Mackey et al. (2002b), fig.13. (b) Profils de courants zonaux aux meˆmes dates,
obtenus a` partir des donne´es TAO les plus proches.
Les conditions utilise´es pour les laˆche´s de flotteurs sont les suivantes :
- longitude 160◦E, latitude comprise entre 2◦S et 2◦N
- profondeur supe´rieure a` 80 m
- vitesse supe´rieure a` 80% de la vitesse maximale de l’EUC
- 10 flotteurs par point, laˆche´s a` intervalle de temps re´gulier
dans l’espace d’une journe´e
- laˆche´s tous les 10 jours, du 27/01/98 au 06/06/98
La figure 5.16 pre´sente un exemple de position initiale des flotteurs, dans la section
me´ridienne le long de la frontie`re ouest du domaine.
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Figure 5.16 – Exemple de position initiale des flotteurs (18 mars 1998) : section me´ridienne le long de
160◦E (frontie`re ouest du domaine), la position des flotteurs est indique´e en bleu, les contours repre´sentent les
isolignes du courant zonal. Chaque e´toile correspond au laˆcher de 10 flotteurs, a` intervalle de temps re´gulier




Les pages suivantes pre´sentent un article publie´ dans Geophysical Research Letters, qui
re´sume les principaux re´sultats de cette e´tude. Les sections suivantes pre´sentent des e´tudes
plus de´taille´es des sorties du mode`le (section 5.3-2 page 181), ainsi que les re´sultats des
expe´riences de traceur passif (section 5.3-3 page 187), de flotteurs lagrangiens (section 5.3-4
page 193) et de roˆle du vent (section 5.3-5 page 200).
5.3-1 Article : Chlorophyll bloom in the western Pacific at the end of the
1997-98 El Nin˜o: the role of the Kiribati Islands
Article paru dans Geophysical Research Letters, le 18 juillet 2006 :
Messie´, M., M.-H. Radenac, J. Lefe`vre, and P. Marchesiello (2006), Chlorophyll bloom in the western Pacific
at the end of the 1997-1998 El Nin˜o : The role of the Kiribati Islands. Geophysical Research Letters, 33,
L14601, doi :10.1029/2006GL026033.
Re´sume´ en franc¸ais :
Pendant la transition entre les conditions El Nin˜o et La Nin˜a en 1998, un bloom de tre`s
forte intensite´ s’est produit a` proximite´ de l’e´quateur, vers 170◦E, avec des concentrations
en chlorophylle atteignant plus de 0.8 mg m−3 en mai. Des e´tudes ante´rieures attribuent ce
bloom a` un upwelling cause´ par les vents, et a` la remonte´e du sous-courant e´quatorial. Ce-
pendant, meˆme si les me´canismes du bloom semblent bien compris, ces e´tudes ne permettent
pas d’expliquer sa localisation particulie`re, qui co¨ıncide avec la pre´sence des ıˆles Kiribati.
En combinant une approche nume´rique avec les observations, nous montrons que ces ıˆles ont
e´te´ capables de perturber localement la dynamique physique de la re´gion. L’utilisation d’un
traceur passif, initialise´ a` l’aide d’une climatologie de nitrate, semble indiquer qu’un effet
d’ˆıle a ge´ne´re´ le bloom, en amplifiant le me´lange des eaux a` l’ouest des ıˆles (brassage par
tourbillons). Cet effet d’ˆıle a pour conse´quence une forte remonte´e du traceur passif dans le
mode`le, simulant une possible remonte´e d’eaux riches en nitrate. Des flotteurs lagrangiens
ont ensuite e´te´ utilise´s afin d’estimer le comportement du fer apporte´ dans la zone par le
sous-courant. Une importante arrive´e de flotteurs de´but avril dans la couche euphotique, a`
l’ouest des ıˆles, indique que la barrie`re forme´e par la pre´sence des ıˆles a amplifie´ la remonte´e
de l’EUC, expliquant ainsi le pic du bloom. Cette e´tude montre que les ıˆles Kiribati ont
perturbe´ les champs de nutriments, de telle sorte qu’elles ont e´te´ directement responsables
de la localisation et de l’ampleur du bloom.
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[1] During the transition between El Nin˜o and La Nin˜a
conditions in 1998, a dramatic bloom occurred near the
equator around 170E, with chlorophyll concentrations
reaching more than 0.8 mg m3 in May. Previous studies
attributed this bloom to a wind-driven upwelling and to the
shoaling of the Equatorial Undercurrent (EUC), but they did
not explain its particular location near the Kiribati Islands.
By combining simulations with observations, we
determined that these islands were able to locally disrupt
the physical dynamics and the nutrient fields to the extent
that they were directly responsible for the location and the
amazing strength of the bloom. Our results suggest that an
island mass effect was responsible for generating the bloom,
while the barrier formed by the islands increased EUC
shoaling to the west of them, which explained the bloom
peak. Citation: Messie´, M., M.-H. Radenac, J. Lefe`vre, and
P. Marchesiello (2006), Chlorophyll bloom in the western Pacific
at the end of the 1997–1998 El Nin˜o: The role of the Kiribati
Islands, Geophys. Res. Lett., 33, L14601, doi:10.1029/
2006GL026033.
1. Introduction
[2] The 1997–98 El Nin˜o was the strongest event of the
century, both in terms of physical and biological records. It
also coincided with the launching of the Sea-viewing Wide
Field-of-view Sensor (SeaWiFS) in September 1997, which
for the first time, enabled large scale studies of the biolog-
ical consequences of El Nin˜o to be undertaken. In particular,
at the end of this event, dramatic increases in chlorophyll
concentration occurred in different areas of the equatorial
Pacific basin [Ryan et al., 2002]. This paper focusses on a
bloom which took place along the equator near 170E
(Figure 1a), during the transition between El Nin˜o and La
Nin˜a (March–June 1998). This bloom was exceptional in
size (almost 500,000 km2), in length, and in strength, with
chlorophyll concentrations reaching more than 0.8 mg m3
in May, in a region where the average concentration (1998–
2004) hardly reaches 0.15 mg m3.
[3] Several authors have explained the bloom by means
of different mechanisms.Murtugudde et al. [1999] observed
a reduction in barrier layer thickness in model simulations,
and attributed the bloom to a wind-driven upwelling and
to turbulent vertical mixing. Wilson and Adamec [2001]
pointed out that it coincided with the reappearance and
shoaling of the Equatorial Undercurrent (EUC), which is
said to be the major source of iron for the High Nutrient
Low Chlorophyll (HNLC) equatorial ecosystem [Gordon et
al., 1997]. A synthesis, conducted by Ryan et al. [2002],
concluded that the bloom resulted from both wind-driven
upwelling and vertical mixing, which were efficient because
of the anomalously shallow thermocline and EUC following
the El Nin˜o event.
[4] However, one point remains unclear: why did the
bloom take place in this particular region? In fact, the
nutricline and EUC shoaled across the whole equatorial
basin [Radenac et al., 2001; Wilson and Adamec, 2001]. A
careful examination of the SeaWiFS images shows that
high-chlorophyll waters appear to originate from islands
east of the bloom (Figure 1a). The Gilbert Islands which are
part of the Republic of Kiribati, are small coral atolls which
rise from the 4000 m deep surrounding abyssal plain. This
paper thus describes how a modeling approach coupled with
data analysis was undertaken to assess whether the islands
contributed in any way to the bloom generation and
development. We will show the extent to which the islands
disrupted the large-scale circulation, in a way which favored
bloom conditions.
2. Data and Model
2.1. Data
[5] In-situ and satellite data were used to assess the
physical and biological context of the bloom and to validate
the model outputs (1997–1998). Surface chlorophyll con-
centrations were SeaWiFS version 4, 9km, 8-day compo-
sites obtained from the Distributed Active Archive Center at
NASA Goddard Space Flight Center. Sea Surface Temper-
atures (SST) were taken from Tropical Rainfall Measuring
Mission (TRMM) Microwave Imager (TMI) data, produced
by Remote Sensing Systems (1/4  1/4 weekly maps).
Sea level anomalies (SLA) were a TOPEX/Poseidon-ERS2
combined product delivered by the Space Oceanography
Division of CLS (1/3  1/3 weekly maps). We also used
5-day temperature profiles recorded at the 165E and 180
moorings (Figure 1, white stars), and ADCP zonal current
profiles recorded at the 165E equatorial mooring from the
Tropical Atmosphere Ocean/Triangle Trans-Ocean buoy
Network (TAO/TRITON).
2.2. Numerical Model
[6] The Regional Ocean Modeling System (ROMS) is a
split-explicit, free-surface, topography-following-coordinate
ocean model [Shchepetkin and McWilliams, 2005]. The
grid is set to 160E–178W, 6S–11N, with a resolution
of 1/6, and 30 vertical levels with surface refinement are
taken into account. The model is forced along its boundaries
with 5-day outputs of a 2 global configuration of the Ocean
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Parallel (OPA) model (S. Cravatte et al., Progress in the 3-D
circulation of the eastern Equatorial Pacific in a climate
ocean model, submitted to Ocean Modelling, 2006). Wind
forcing is calculated from daily wind stress derived by
combining TAO data with ERS scatterometer data, and
other atmospheric forcing is computed from NCEP 6-hour
reanalysis. We ran the model for the 1996–1998 period
with two different grids: first, the bathymetry included the
Kiribati Archipelago (run K), second, the depth of the
abyssal plain (4000 m) was ascribed to the islands location
(run NK).
[7] Satellite SST and SLA were in very good agreement
with run K outputs, although a cold bias (1998 average:
0.4C) was found in the bloom region. The average and
standard deviation of simulated vertical profiles of temper-
ature were consistent with TAO data at all locations. The
vertical structure of zonal currents was well simulated,
however, the EUC was slower in the model (especially
from June 1998 onward) and its shoaling was weaker than
in the TAO data (Figure 2a).
3. Satellite and in Situ Bloom Study
3.1. Bloom Generation: An Island Mass Effect?
[8] In January 1998, primary production was nitrate-
limited with chlorophyll concentrations typical of the warm
pool oligotrophic ecosystem in which the thermocline
matches the nutricline [Chavez et al., 1999]. At the same
time, the EUC was either very weak or absent and the
nutricline was unusually shallow across the equatorial
Pacific. Both chlorophyll and SLA data clearly showed a
sharp step near the islands (Figures 3a and 3b). This
suggests an island mass effect, defined as an increase of
chlorophyll concentration and biological productivity
downstream of an oceanic island. The 170E bloom was
downstream when the westward South Equatorial Current
(SEC) was flowing, from January to April as seen from
TAO data at 165E (Figure 2a), during the bloom generation.
The major enrichments occurred west of the Tarawa/Abaiang
group of islands (1.5N) in SeaWiFS data (Figure 1a).
[9] Since the Kiribati Islands are low coral atolls, land
erosion is unlikely to shed nutrients into surface waters.
Consequently, possible mechanisms would be upwelling
and thermocline uplift in the lee of the islands, and mixing
in eddies formed by the flow disturbance, which is coherent
with the observed cold satellite SST (not shown) and low
SLA data downstream of the islands (Figures 1b and 3b).
The characteristics of the wake past an isolated low-latitude
island [Heywood et al., 1996] can be predicted from the
Reynolds number (Re = UL/n), where n is the horizontal
eddy viscosity (100 m2 s1), L the dimension of the island
(80 km for Tarawa/Abaiang), and U the incident current
speed (0.5 m s1 from run K outputs and TAO data). We
obtained Re = 400, which should be compared with the
threshold for eddy shedding: 70 [Heywood et al., 1996].
This meant that a Von Karman vortex street was expected,
and strong mixing within eddies would enhance the effect of
upwelling-favorable winds. The subsequent nutrient input
from a deeper layer could explain the bloom generation.
However, compared to the study of Heywood et al. [1996],
the island is part of an archipelago, thus, this simple scale
study only gives a hint of such turbulent processes.
3.2. Bloom Peak: A Sudden Input of Iron?
[10] Chlorophyll concentrations west of the islands in-
creased slowly during the bloom generation. In February,
they reached values similar to the ones usually measured in
the HNLC ecosystem of the central Pacific. Around mid-
April, they abruptly increased, reaching 0.7 mg m3 on a
0N–2N average in less than two weeks (Figure 3a). The
EUC reappeared in January, gradually strengthened and
shoaled, and induced a reversal of zonal currents in the
euphotic zone (about 50 m; Ryan et al. [2002]) in April–
May (Figure 2a). Thus an island wake effect cannot explain
the highest chlorophyll concentrations observed at the same
time on the west side of the islands. Since the peak of the
bloom coincided with the iron-rich EUC shoaling into the
euphotic zone, we suggest, following Wilson and Adamec
Figure 1. ROMS domain: (a) SeaWiFS chlorophyll
(mg m3, white areas: clouds), 22–28 March and
(b) TOPEX/Poseidon – ERS SLA (cm), 29 March – 4 April
(1998). White stars indicate TAO buoys.
Figure 2. At 165E, 0N: (a) zonal currents (cm s1) and
(b) temperature profiles (C) from TAO data (color and
white lines) and run K outputs (black lines).




[2001], that the dramatic increase of chlorophyll concen-
trations was due to a sudden input of iron. The bloom
intensity then dropped as it was advected eastward past the
islands, probably because of EUC surfacing. By the end of
June, chlorophyll concentrations and SST were back to
climatological levels.
4. Numerical Experiments
[11] In order to assess the role of the Kiribati Islands in
the regional dynamics, to verify the occurrence of an island
mass effect during the growth of the bloom as expected
from the theory and to test the hypothesis of a sudden input
of iron in mid-April, we compared run K (with Kiribati
Islands) and run NK (no islands) outputs.
4.1. Role of Kiribati Islands in the Regional Dynamics
[12] Flow disturbance by the Kiribati Islands clearly
affected run K outputs. We observed meanders and eddies
appearing downstream of the islands in February, especially
behind the Tarawa and Abaiang atolls and these developed
as the incident current strengthened. Simultaneously, cold
SST appeared just downstream of the islands, as well as low
SLA and high surface water density. Temperature and
density isolines rose by 40 m just west of the islands and
slightly deepened east of them (Figure 4a) especially from
mid-February to May. The EUC shoaled west of the islands,
and deepened by more than 40 m east of them (Figure 4b).
Meandering, eddy formation, and isopycnal rise are char-
acteristic of an island mass effect.
4.2. Nitrate Behavior From a Passive Tracer
[13] A passive tracer was used to mimic the behavior of
nitrate-rich water masses. Although it follows the advec-
tion-diffusion equation, such a tracer is not representative of
a modeled nitrate compartment as no sources and sinks are
applied. Passive tracer concentrations ([PasTr]) were ini-
tialized in September 1997 from a nitrate-temperature
relationship calculated from the World Ocean Atlas 2001
data set [Conkright et al., 2002; Stephens et al., 2002]:
[PasTr] = 0 for T > 24C, and [PasTr] = 27  1.1235  T
otherwise. The same conditions were then applied as
boundary forcing. The tracer-dyed water mass was advected
and mixed in run K, and high surface concentrations,
confined west of the islands, were found from March to
June (Figure 3c). In run NK (not shown), tracer concen-
trations notably began to increase only in mid-April, mainly
in the eastern part of the domain. High [PasTr] (>1.5) in run
K were found when and where chlorophyll concentrations
exceeded 0.3 mg m3, but not specifically during the bloom
peak. This suggests that nitrate inputs may have been the
main reason for bloom generation and demise, but cannot
explain the sudden chlorophyll increase in mid-April.
4.3. Iron Behavior From Lagrangian Floats
[14] In order to study a potential iron enrichment, we
injected Lagrangian particles into the model along the
western boundary, between 2N and 2S, below 80 m, in
the core of the EUC defined as U > 80% MAX(UEUC). The
floats were launched every ten days, beginning with the
Figure 3. 0N–2N longitude-time plots of (a) SeaWiFS chlorophyll concentration (mg m3); (b) TOPEX/POSEIDON
SLA (cm); and (c) run K passive tracer concentration (dimensionless). The bloom domain is overlaid on Figures 3b and 3c
as a white line. The purple arrows indicate the islands position. Colored arrows show the three phases of the bloom:
1- bloom generation (green), 2- bloom peak (red), 3- bloom demise (blue).
Figure 4. (a) 24C-isotherm depth averaged between 0N
and 2N and (b) EUC depth during the bloom generation
(March–April 1998), in run K (red) and run NK (blue).
Dots indicate the islands position.
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EUC recovery in late January. The timing and location of
their arrival in the euphotic zone are shown in Figure 5, with
each color representing a date of launch. Float arrival in run
K (Figure 5a) was about one week late compared to the
dramatic increase of chlorophyll concentration, which be-
gan around April 10. This may be because of a weakly
modeled EUC. The floats setting during the bloom peak
(Figure 5c) corresponded to that of the passive tracer and of
the chlorophyll high concentrations. In run NK (Figures 5b
and 5d), floats in the upper layer were much less numerous
and more evenly distributed along longitudes.
[15] These numerical results indicate that local modifica-
tion of the large-scale dynamics by the Kiribati Islands was
able to enhance nutrient supply into the euphotic layer and
to force it west of the archipelago. Iron input in the euphotic
layer (suggested here by floats coming from the EUC core),
which lagged behind nitrate supply (mimicked here by a
passive tracer) by a few weeks was probably responsible for
peaking of the chlorophyll bloom.
5. Conclusions
[16] Our results suggest that the small Kiribati Islands
caused local perturbations of the large-scale equatorial
dynamics specific to the El Nin˜o/La Nin˜a transition period,
and as such were responsible for the strength and location of
the bloom as follows.
[17] From January to April, an island mass effect induced
a thermocline (nutricline) uplift and enhanced upwelling
and vertical mixing west of the islands. The nitrate concen-
tration increase was probably parallel to that of the simu-
lated passive tracer, driving the bloom generation. Around
mid-April, floats released in the EUC core reached the
euphotic layer. They most likely represent a sudden input
of iron due to the EUC shoaling enhanced by the islands
obstacle, which explained the abrupt chlorophyll increase
that led to the dramatic bloom observed in May. Finally,
when the EUC outcropped and surface current reversed,
oligotrophic waters were advected from the west, leading to
the weakening and vanishing of the bloom in June.
[18] Similar blooms have not since been observed at this
location, nor has the TAO time series at 165E shown
similar conditions. In the very specific context of the
1997–1998 El Nin˜o/La Nin˜a transition, the Kiribati Islands
strongly affected chlorophyll concentrations near 170E
because they acted as an obstacle to both the SEC and the
EUC. Compared to previous large-scale studies, careful
examination of high-resolution data sets and model outputs
revealed the significant impact of small islands on a
comparatively huge biological event. However, a physical/
biological model with nitrate and iron co-limitations, zoo-
plankton, showing changes in phytoplankton species is
needed to better understand the complex physical/biological
interactions which occurred during this period.
[19] Acknowledgment. We would like to thank the TOGA-TAO
Project Office run by M. J. McPhaden for sharing the time series data
from the mooring array, Sophie Cravatte and Christophe Menkes for the
OPA run we used, and Christophe Maes for his helpful comments.
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5.3 Re´sultats
5.3-2 Etude de´taille´e des sorties du mode`le
Cette section de´taille les sorties purement physiques des run K et NK, afin de comparer
le comportement de diffe´rents parame`tres (tempe´rature, salinite´, courants, couche me´lange´e,
etc.) en pre´sence et en l’absence des ıˆles. Les diffe´rentes expe´riences re´alise´es sont ensuite
e´tudie´es en de´tail dans les sections suivantes : traceur passif (section 5.3-3 page 187), flotteurs
lagrangiens (section 5.3-4 page 193) et roˆle du vent (section 5.3-5 page 200).
5.3-2.a Perturbation des courants par les ıˆles
↪→ Perturbation de l’EUC
En profondeur, la figure 4b de l’articleMessie´ et al. (2006b) page 178 montre clairement
que la pre´sence des ıˆles a pour conse´quence une remonte´e de l’EUC coˆte´ ouest, donc en
amont par rapport a` l’EUC (40 m en moyenne pendant la ge´ne´ration du bloom) et un tre`s
fort approfondissement en aval, coˆte´ est (70 m en moyenne pendant la ge´ne´ration du bloom).
D’autre part de fac¸on ge´ne´rale (y compris hors de la pe´riode du bloom), on observe souvent
une acce´le´ration de l’EUC a` l’est des ıˆles (Figure 5.17).
Cela a e´galement e´te´ note´ par Masumoto et al. (2004) (voir notamment leur figure 13)
a` l’aide d’un mode`le global au 1/10◦. Ces auteurs remarquent un maximum local de l’EUC
a` l’est des ıˆles, la` ou` le sous-courant se divise en plusieurs jets a` leur passage (voir aussi la
figure 5.17a). Ils sugge`rent que la pre´sence des ıˆles pourrait re´guler l’EUC dans une re´gion
relativement grande. En particulier, les ıˆles jouent probablement un roˆle important dans le
ralentissement de l’EUC a` l’ouest des Kiribati, autour de 165◦E.
Cette perturbation de l’EUC par la pre´sence d’ˆıles n’est pas exceptionnelle. Dans l’est
du bassin, les ıˆles Gala´pagos pre´sentent e´galement une barrie`re topographique pour le SEC et
l’EUC, dont les effets se font sentir a` l’e´chelle du bassin, en perturbant la ge´ne´ration des TIW
et en modifiant les tempe´ratures de surface dans une large re´gion (Eden et Timmermann,
2004).
↪→ Perturbation des courants de surface
Les ıˆles agissent e´galement comme une barrie`re pour les courants de surface. Les cou-
rants moyenne´s sur 0◦-2◦N sont perturbe´s (Figure 5.18) notamment pendant la ge´ne´ration
du bloom. De fe´vrier a` avril, on observe en particulier un ralentissement dans le run K par
rapport au run NK, dans l’ensemble du domaine. En juin, la renverse des courants de surface
est confine´e davantage vers le bord ouest du domaine dans le run K que dans le run NK. La
pre´sence des ıˆles repre´sente donc une re´elle barrie`re pour les courants, que ce soit en surface
ou en profondeur.
On observe e´galement dans le run K des me´andres et des tourbillons dans le sillage
des ıˆles, alors qu’ils restent tre`s rares dans le run NK (un exemple mi-fe´vrier est pre´sente´
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Figure 5.17 – Courants zonaux le 26 juillet 1998 (sortie instantane´e du run K) : a) section horizontale a`
120 m de profondeur, les vecteurs courants sont superpose´s en noir, les ıˆles sont repre´sente´es en blanc ; et b)
section verticale moyenne´e sur 2◦S-2◦N, contours tous les 0.1 m s−1.
par la figure 5.19). Une telle perturbation des courants est caracte´ristique d’un effet d’ˆıle.
Ces tourbillons sont essentiellement pre´sents pendant la ge´ne´ration du bloom, mais restent
visibles e´galement a` d’autres moments, y compris les mois pre´ce´dant et suivant le bloom. Il
est toutefois inte´ressant de noter que lorsque les courants de surface sont dirige´s vers l’est,
les tourbillons restent colle´s derrie`re les ıˆles, sans propagation, alors que leur domaine peut
s’e´tendre sur plusieurs centaines de kilome`tres dans le cas de courants dirige´s vers l’ouest
(Figure 5.19a) : il peut s’agir du β-effect1 (Boyer et Davies, 1982).
Les me´andres, dus a` la de´viation du courant par les ıˆles, sont visibles tout le temps.
Mais ils ne forment pas toujours des tourbillons pendant la ge´ne´ration du bloom, alors
que l’e´tude the´orique de l’effet d’ˆıle pre´voyait l’apparition d’alle´es de Von Karman en aval
d’une ıˆle isole´e (Messie´ et al., 2006b). Cependant, cette e´tude the´orique ne pre´voit pas les
conse´quences d’interactions entre les diffe´rents effets d’ˆıles : il est donc possible que les per-
turbations associe´es a` chaque ıˆle s’inhibent, ou bien que la re´solution du mode`le soit un peu
faible pour parfaitement repre´senter la formation des tourbillons.
De fac¸on ge´ne´rale en tout cas, les courants de surface apparaissent bien plus perturbe´s
dans le run K que dans le run NK, et cela reste vrai tout le temps. De tels tourbillons
brassent l’eau en 3 dimensions : ainsi dans l’exemple du 16 fe´vrier 1998 (Figure 5.19a), ils
restent visibles jusqu’a` 50 m de profondeur. Cela implique un me´lange accru entre eaux de
surface et eaux de subsurface. Au moment de la ge´ne´ration du bloom, la nutricline e´tant tre`s
superficielle, des eaux riches en nitrate sont ainsi entraˆıne´es vers la surface.
1 voir la section 6 de Messie´ et Radenac (2006), page 139.
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Figure 5.18 – Courants de surface mode´lise´s moyenne´s sur 0◦-2◦N, en m s−1 : run K (a) et NK (b). Les
contours blancs en a) sont les iso-chlorophylle SeaWiFS 0.3 et 0.5 mg m−3.
Figure 5.19 – Exemple de sortie instantane´e des courants de surface (a` 10 m de profondeur, en m s−1,
vecteurs) superpose´s a` la surface libre (en m, couleurs), le 16 fe´vrier 1998, zoom sur 1.5◦S-4◦N, 168◦E-175◦E :
run K (a) et NK (b). Les ıˆles sont repre´sente´es en blanc.
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Figure 5.20 – Exemple de section verticale d’une sortie instantane´e de la tempe´rature (en ◦C, moyenne
1◦N-2◦N), le 18 mars 1998 : run K (a) et NK (b).
Figure 5.21 – Exemple de section verticale de sorties instantane´es du run K (moyenne 1◦N-2◦N), le 18 mars
1998 : salinite´ (psu, a), et densite´ d’eau de mer (kg m−3, b).
Figure 5.22 – Exemple de section horizontale de sorties instantane´es du run K a` (10 m de profondeur), le 18
mars 1998 : tempe´rature (◦C, a), densite´ d’eau de mer (kg m−3, b) et surface libre (m, c). Les pixels blancs
sont le masque repre´sentant les ıˆles.
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5.3-2.b Perturbation de la densite´ : tempe´rature, salinite´, couche me´lange´e
↪→ Perturbations observe´es dans le run K
De meˆme, la figure 4a de l’article Messie´ et al. (2006b) (page 178) montre que la
pre´sence des ıˆles a pour conse´quence une remonte´e des isothermes coˆte´ ouest (45 m en
moyenne pendant la ge´ne´ration du bloom) et un le´ger approfondissement coˆte´ est (10 m
en moyenne pendant la ge´ne´ration du bloom), e´galement visibles sur la figure 5.20a. La
meˆme perturbation existe dans les champs de salinite´, densite´ d’eau de mer et traceur passif
(Figures 5.21 et 5.25a page 188) : remonte´e des isolignes a` l’ouest et approfondissement a`
l’est dans le cas du run K, isolignes quasi-plates dans le cas du run NK.
En conse´quence, on voit apparaˆıtre en surface et a` l’ouest des ıˆles dans le run K, des
eaux caracte´rise´es par des tempe´ratures froides, une forte densite´ et une forte concentration
en traceur passif. Ces eaux ont e´galement pour signature une SLA basse (voir les figures 5.22
et 5.25b page 188). Par contre, le signal en salinite´ en surface est quasi-inexistant, car la
remonte´e des isolignes est insuffisante pour atteindre la couche me´lange´e (Figure 5.21a).
↪→ Calcul de la couche me´lange´e
Ces perturbations des champs de tempe´rature et salinite´ ont pour conse´quence une
perturbation de la profondeur de la couche me´lange´e (MLD1) et de l’e´paisseur de la couche
barrie`re (BLT2). Pour me´moire3, une couche barrie`re existe en cas de stratification en sel dans
la couche isotherme de surface. Si l’on note Zhalocline, Zthermocline et Zpycnocline les profondeurs
de la halocline, de la thermocline et de la pycnocline, respectivement, on a dans ce cas : MLD = Zhalocline = ZpycnoclineBLT = Zthermocline − Zpycnocline
Il existe diffe´rents crite`res qui permettent de repe´rer la pycnocline et la thermocline,
et donc de calculer l’e´paisseur de la couche me´lange´e et de la couche barrie`re. Ces crite`res
peuvent eˆtre de deux types : (1) gradient en densite´/tempe´rature, ou bien (2) diffe´rence
avec la valeur de surface. Le premier type de crite`re apparaˆıt plus proche de la de´finition de
pycnocline et thermocline, mais de´pend fortement de la discre´tisation verticale utilise´e, nous
avons donc pre´fe´re´ nous axer sur les crite`res de type (2).
Nous ne sommes pas parvenus a` re´ellement ve´rifier la quasi-disparition de la couche
barrie`re observe´e au moment du bloom par le mode`le de Murtugudde et al. (1999), car le
crite`re de Levitus (1982) habituellement utilise´ dans cette zone (voir par exemple Maes et al.
(2005)) est trop laˆche, notamment en densite´ (Figure 5.23) et le calcul de BLT par cette
me´thode donne des e´paisseurs de couche barrie`re tre`s faibles, voire ne´gatives. Nous observons
1 mixed layer depth 2 barrier layer thickness 3 se reporter a` la section 1.2-2.a page 33 pour plus de
pre´cisions
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Figure 5.23 – Exemple de profils de tempe´rature (◦C, rose), salinite´ (psu, bleu) et anomalie de densite´
(kg m−3, noir) : moyenne des 8-12 avril 1998, a` 170◦E, 1◦N (zone et pe´riode du bloom). Les couches me´lange´es
calcule´es par les deux me´thodes sont indique´es.
toutefois effectivement une couche barrie`re plus e´paisse en novembre/de´cembre 1997 entre
160◦E et 170◦E, et a` partir de juin 1998 vers 160◦E.
Nous nous sommes donc focalise´s sur l’e´tude de la couche me´lange´e. Nous avons teste´ les
crite`res de diffe´rence en densite´ de Levitus (1982) et Peters et Gregg (1987), respectivement
de 0.125 kg m−3 et 0.01 kg m−3, par une inspection visuelle de diffe´rents exemples de profils
verticaux. Nous avons choisi le crite`re de Peters et Gregg (1987), plus sensible (Figure 5.23),
meˆme s’il est parfois un peu trop se´ve`re.
Le calcul de la MLD dans le run K montre un net amincissement de la couche me´lange´e
pendant le bloom (Figure 5.24a) a` l’ouest des ıˆles, atteignant son paroxysme fin mai pendant
le pic du bloom. Cet amincissement correspond a` la remonte´e des isopycnes et de l’ensemble
de la structure verticale de fac¸on ge´ne´rale pendant les mois de janvier a` mai, visible dans
les donne´es TAO de tempe´rature (Figure 5.12b page 168), et dans l’ensemble des sorties du
run K (Figures 5.20a et 5.21 page 184).
Cependant, le minimum de MLD dans le run K est observe´ pendant le pic du bloom,
ce qui n’est pas force´ment repre´sentatif de la re´alite´. En effet, la figure 5.12a page 168 indique
que l’apoge´e de la remonte´e des isothermes a eu lieu en fe´vrier/mars dans les donne´es TAO.
Ce biais du mode`le est e´galement illustre´ par la figure B.3 page 242 : la SLA est minimum
en mai dans le mode`le (b), en fe´vrier dans les donne´es (a). Cela sugge`re qu’en re´alite´, le
minimum de MLD n’a probablement pas e´te´ atteint en mai mais plutoˆt en fe´vrier.
Par contre dans le run NK (Figure 5.24b), la couche me´lange´e reste relativement pro-
fonde et homoge`ne sur toute la zone jusqu’a` mi-mai. On observe juste un net amincissement
fin mai. Ce calcul, ainsi que l’e´tude des sorties en tempe´rature, densite´, traceur passif, montre
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Figure 5.24 – Evolution de la MLD moyenne´e sur 0-2◦N, en m : run K (a) et NK (b), calcule´e a` partir du
crite`re de Peters et Gregg (1987).
bien que la pre´sence des ıˆles a eu pour conse´quence une remonte´e importante de l’ensemble
de la structure verticale a` l’ouest.
Les conse´quences de la pre´sence des ıˆles dans le mode`le, essentiellement pendant la




⇒ existence d’un effet d’ˆıle (phase de ge´ne´ration)
→ perturbation des courants de surface : tourbillons, me´andres, brassage des eaux
→ remonte´e de l’EUC et de la structure thermohaline a` l’ouest des ıˆles.
5.3-3 Expe´riences de traceur passif : e´tude du nitrate
Les re´sultats des expe´riences de traceur passif sont brie`vement de´crits dans la section
4.2 de l’article Messie´ et al. (2006b) page 175. Le re´sultat principal est que l’e´volution des
concentrations en traceur passif (Figure 5.27a page 190) est en phase avec l’e´volution des
concentrations en chlorophylle (Figure 5.8a page 162) pendant les phases de ge´ne´ration et
de de´clin, mais que l’on n’observe pas de concentrations particulie`rement e´leve´es pendant le
pic du bloom. Nous en avons conclu que l’e´volution temporelle des apports de nitrate peut
expliquer ces phases de ge´ne´ration et de´clin, mais qu’une autre explication est ne´cessaire
pour le pic du bloom.
La figure 5.25 illustre la perturbation du champ de traceur passif par les ıˆles (run K)
pendant la ge´ne´ration du bloom, semblable a` celle observe´e dans les champs de tempe´rature,
salinite´ et densite´ de l’eau (voir section 5.3-2.b page 185). Il est inte´ressant de remarquer
que les concentrations en traceur passif augmentent dans toute la zone a` l’ouest des ıˆles,
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Figure 5.25 – Exemple d’une sortie instantane´e du traceur passif dans le run K, pendant la ge´ne´ration du
bloom, le 18 mars 1998 (sans unite´) : section horizontale (10 m de profondeur, a) et section verticale (moyenne
1◦N-2◦N, b). Les pixels blancs en (a) sont le masque repre´sentant les ıˆles.
y compris tout contre celles-ci. Au contraire, les donne´es de chlorophylle (Figure 5.7a et d
page 160) montrent un de´collement du bloom par rapport aux ıˆles, les concentrations ne
commenc¸ant a` augmenter que vers 172◦E, c’est-a`-dire a` une centaine de kilome`tres des ıˆles.
Cela est probablement duˆ au temps de re´ponse ne´cessaire au phytoplancton pour croˆıtre a`
partir d’un apport de nitrate : quelques jours d’apre`s Hasegawa et al. (2006). En effet, le
temps ne´cessaire pour parcourir une centaine de kilome`tres (distance ıˆles/bloom) a` 0.5 m s−1
(vitesse du courant pendant la phase de ge´ne´ration) est de 2-3 jours minimum. Compte tenu
du fait que ce calcul ne tient pas compte des me´andres du courant et du trajet vertical
parcouru dans le meˆme temps, le temps de trajet des ıˆles au bloom semble proche du temps
ne´cessaire a` la croissance du phytoplancton, ce qui expliquerait que les concentrations en
chlorophylle n’augmentent pas plus pre`s des ıˆles.
Nous de´taillons maintenant les diffe´rences observe´es entre les run K et NK, ainsi que les
bilans de traceurs dans le run K. Ces derniers nous renseignent sur les processus expliquant
l’augmentation de traceur passif observe´e dans le run K, et donc probablement responsables
de la meˆme manie`re d’un apport en nitrate.
5.3-3.a Comparaison des run K et NK
L’articleMessie´ et al. (2006b) mentionnait qu’une re´ponse en traceur passif est e´galement
observe´e dans le run NK, mais seulement a` partir de mi-avril et plutoˆt dans la partie est du
domaine. Ces diffe´rences sont illustre´es par la figure 5.26 pre´sentant un exemple de sortie
des run K et NK en mai, et par la figure 5.27 montrant l’e´volution des concentrations en
traceur passif dans la re´gion 0◦-2◦N. A noter que la sortie du run NK correspondant a` la
figure 5.25a n’indique pas d’augmentation particulie`re de concentration en traceur passif, les
concentrations restant infe´rieures a` 1 (non montre´).
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Figure 5.26 – Exemple d’une sortie instantane´e du traceur passif dans les run K (a) et NK (b), pendant le
pic du bloom, le 17 mai 1998 (sans unite´). Les pixels blancs en a) sont le masque repre´sentant les ıˆles.
Ces figures montrent qu’une re´ponse en traceur passif existe e´galement dans le run NK,
mais beaucoup plus localise´e dans le temps et situe´e trop a` l’est par rapport au bloom. Cette
augmentation des concentrations en traceur passif est probablement force´e par la dynamique
grande e´chelle du run ORCA2 (voir figure B.2c page 242), et cause´e par l’action des vents
d’est favorables aux upwellings, lesquels sont particulie`rement forts a` l’est du domaine.
De plus, la figure 5.27c montre bien que les concentrations en traceur passif dans la
re´gion 0◦-2◦N, 165◦E-170◦E (re´gion du bloom) sont similaires a` partir de mai dans les deux run
(meˆme si les processus responsables de ces enrichissements sont diffe´rents), mais beaucoup
plus e´leve´es de fe´vrier a` avril dans le run K. Cela signifie que la pre´sence des ıˆles a amplifie´
l’apport de nitrate en surface pendant la phase de ge´ne´ration du bloom (uniquement), et l’a
force´ a` cet endroit particulier. Ces re´sultats sont cohe´rents avec les hypothe`ses e´mises dans
la section 5.1-4 page 161, a` savoir que l’effet d’ˆıle responsable des remonte´es de nitrate n’a
lieu que pendant la ge´ne´ration du bloom.
Par contre pendant la phase de de´clin, les concentrations en traceur passif diminuent
fac¸on similaire dans les run K et NK (Figure 5.27), ce qui semble indiquer que la pre´sence
des ıˆles n’est pas responsable du de´clin du bloom.
5.3-3.b Processus a` l’œuvre pendant les diffe´rentes phases du bloom
L’e´tude directe des sorties en traceur passif dans le run K nous a permis d’estimer ou` et
quand les concentrations en nitrate ont e´te´ susceptibles d’augmenter, et ainsi d’expliquer les
phases de ge´ne´ration (augmentation des concentrations dans la couche de surface) et de de´clin
(diminution des concentrations) du bloom. Le calcul des bilans de traceurs permet d’aller plus
loin en nous renseignant sur les processus responsables de ces variations de concentrations
dans le run K : advection horizontale, advection verticale, me´lange vertical. Nous pouvons
ensuite supposer que les meˆmes processus ont cause´ des variations de concentrations en
nitrate, que nous pensons eˆtre a` l’origine des phases de ge´ne´ration et de´clin du bloom.
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Figure 5.27 – Concentration de surface en traceur passif moyenne´e sur 0◦-2◦N (sans unite´) : a) run K et b)
NK. Les contours blancs sont les iso-chlorophylle 0.3 et 0.5 mg m−3. c) Comparaison des concentrations en
traceur passif dans les run K (rouge) et NK (bleu), moyenne 0◦-2◦N, 165◦E-170◦E.
Le bilan de traceur passif moyenne´ dans les 50 premiers me`tres (couche euphotique)
est pre´sente´ par la figure 5.28 (voir aussi Messie´ et al. (2006a)). La re´gion 162◦E-170◦E est
zoome´e. En effet meˆme si le taux d’e´volution du traceur passif (en rouge) est comparable
dans l’ensemble du domaine, les processus responsables sont beaucoup plus importants pre`s
des ıˆles pendant la phase de ge´ne´ration, et s’annulent quasiment. Le taux d’e´volution du
traceur passif est logiquement positif pendant la phase de ge´ne´ration (augmentation des
concentrations), et ne´gatif pendant la phase de de´clin (diminution des concentrations).
Pendant la phase de ge´ne´ration (Figure 5.28a), le bilan indique une arrive´e de tra-
ceur passif pre`s des ıˆles autour de 173◦E, essentiellement cause´e par une advection verticale
tre`s forte (processus verticaux de grande ampleur). Celle-ci s’explique par des vitesses ver-
ticales tre`s e´leve´es pendant la phase de ge´ne´ration a` cet endroit-la`, pouvant atteindre les
10−3 m s−1 a` 50 m de profondeur (a` comparer avec des vitesses typiques d’upwelling de
l’ordre de 10−4 m s−1 le long de la coˆte ouest des USA (Pickett et Paduan, 2003)). Quoi que
plus faible, le me´lange vertical joue e´galement un roˆle non ne´gligeable. L’apport de traceur
passif correspondant est contrebalance´ par une tre`s forte advection horizontale, essentielle-
ment zonale (courbe verte), ce qui explique que le taux d’augmentation des concentrations
(courbe rouge) reste relativement faible.
Cependant la zone qui nous inte´resse est davantage la zone du bloom (zoome´e). Les
concentrations en traceur passif augmentent par advection zonale depuis la zone des ıˆles, et
graˆce aux processus verticaux (me´lange et advection). Par contre l’advection me´ridienne est
tre`s ne´gative. Encore une fois, les processus responsables de l’augmentation de la concen-
tration en traceur passif pendant cette phase sont essentiellement des processus verticaux.
Contrairement a` la zone des ıˆles par contre, le me´lange vertical joue ici un roˆle plus important
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Figure 5.28 – Bilan de traceur passif, en jours−1, moyenne´ sur 0◦-2◦N, 0-50 m : a) pendant la phase de
ge´ne´ration (24 fe´vrier - 20 avril), et b) pendant la phase de de´clin (juin). Attention au fait que les e´chelles
sont diffe´rentes : l’e´chelle du (b) correspond au zoom du (a).
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que l’advection verticale. Cela confirme l’hypothe`se propose´e par Ryan et al. (2002) sur le
roˆle du me´lange vertical turbulent.
La figure 5.29 permet de mieux comprendre le roˆle des advections horizontales pen-
dant la ge´ne´ration du bloom, a` partir d’un exemple pris fin mars. En effet, s’il semble logique
que l’advection verticale soit globalement positive (vitesses verticales positives et concentra-
tions plus e´leve´es en profondeur), l’explication de l’advection horizontale est moins e´vidente.
La figure 5.29a repre´sente les concentrations en traceur passif, et les courants principaux
sont superpose´s : une fle`che rose (bleue) indique que l’advection correspondante est posi-
tive (ne´gative). Ce sche´ma permet de comprendre la figure 5.29b, qui repre´sente l’advection
horizontale totale. Contrairement a` ce que semble indiquer la figure 5.28, l’essentiel de l’ad-
vection horizontale sur un instantane´ comme celui-ci correspond a` de l’advection zonale. En
effet, la variabilite´ spatiale et temporelle des advections zonale et me´ridienne est tre`s forte,
et une moyenne temporelle et spatiale de ces advections positives et ne´gatives donne une
composante zonale plus faible que la composante me´ridienne.
Figure 5.29 – Sorties instantane´es du run K, le 17 avril 1998 : a) Concentrations en traceur passif en surface,
les fle`ches indiquant les principaux courants (rose pour une advection positive, bleue pour une advection
ne´gative) ; b) Advection horizontale correspondante, en jour−1.
Pendant la phase de de´clin (Figure 5.28b), rien de particulier ne se produit a` proximite´
des ıˆles, si ce n’est que le traceur passif continue a` remonter, quoi que plus lentement, par
advection verticale essentiellement. Cet apport est infe´rieur a` l’e´vacuation des eaux riches
par advection horizontale, qui explique la diminution des concentrations. Dans la re´gion du
bloom, les processus verticaux (advection et me´lange) sont quasiment nuls, et la courbe du
taux de variation de traceur passif (rouge, ne´gative puisque les concentrations diminuent)
suit presque exactement la courbe d’advection zonale (verte). Cela signifie que le de´clin du
bloom est directement lie´ a` une advection zonale ne´gative.
La figure 5.8a page 162 semble indiquer l’existence d’un courant vers l’est en juin
puisque l’on observe un de´placement du bloom vers l’est au moment de la phase de de´clin.
Les eaux a` l’ouest du bloom e´tant oligotrophes et donc pauvres en nitrate, leur advection
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vers l’est implique une diminution des concentrations en nitrate, et donc de la productivite´
et des concentrations en chlorophylle. Cependant dans la configuration Kiribati, le courant
zonal en juin est effectivement dirige´ vers l’est entre 160◦E et 170◦E, mais dirige´ vers l’ouest
a` l’est de 170◦E (Figure 5.18a page 183). Cela signifie que dans le mode`le, on a e´galement
apport d’eaux pauvres depuis l’est, ce qui explique que l’advection zonale pre´sente un pic
dans le ne´gatif a` la hauteur des ıˆles. Cependant au vu des donne´es (Figure 5.8a page 162),
l’existence de ce courant vers l’ouest a` l’est des ıˆles n’est sans doute pas re´aliste.
En re´sume´, cette e´tude du traceur passif nous renseigne sur les processus physiques
tre`s probablement a` l’œuvre pendant les diffe´rentes phases du bloom, qui pourraient expli-
quer les modifications des concentrations de nitrate en surface et donc les augmentations et




⇒ phase de ge´ne´ration :
– a` proximite´ des ıˆles : apport de nitrate par processus verticaux grande e´chelle (forte
vitesse verticale), en grande partie contrebalance´ par l’advection zonale
– dans la zone du bloom : apport de nitrate par processus verticaux petite e´chelle (impor-
tance du me´lange vertical), contrebalance´ en partie par l’advection me´ridienne.
⇒ phase de de´clin :
– processus verticaux quasi-nuls, a` part pre`s des ıˆles
– advection zonale d’eaux pauvres depuis l’ouest. La diminution des concentrations en
nitrate correspondante, probablement combine´e avec des me´canismes biologiques (brou-
tage), pourrait expliquer le de´clin du bloom et la chute des concentrations en chloro-
phylle.
5.3-4 Expe´riences de flotteurs lagrangiens : e´tude du fer
5.3-4.a Etude statistique
Dans l’articleMessie´ et al. (2006b), l’e´tude des flotteurs laˆche´s dans l’EUC a permis de
mettre en e´vidence un possible apport de fer au moment du pic du bloom (voir en particulier
la figure 5 page 179). Pour mieux caracte´riser les trajectoires des flotteurs, nous avons e´tudie´
plus pre´cise´ment les parame`tres (longitude, latitude, profondeur) des flotteurs pour chaque
laˆcher (14 au total pour le run K). A noter que de fac¸on ge´ne´rale, tout flotteur atteignant la
zone des 50 premiers me`tres est conside´re´ comme sorti, ce qui signifie que nous n’e´tudions pas
la suite de sa trajectoire. En effet, ces flotteurs sont cense´s repre´senter un possible apport de
fer, et celui-ci est tre`s rapidement consomme´ par le phytoplancton dans la couche euphotique
en cas de limitation par le fer, ce que nous supposons eˆtre le cas a` la suite des probables
remonte´es de nitrate e´tudie´es pre´ce´demment.
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Nous avons se´pare´ les flotteurs en plusieurs groupes, en fonction de leur destination :
– flotteurs atteignant la couche euphotique (groupe 1)
– flotteurs sortant de la zone par le bord est (groupe 2).


















27/01/1998 100 0 0 (0%) 99 (99%) 0 (0%)
06/02/1998 230 0 2 (1%) 227 (99%) 0 (0%)
16/02/1998 390 310 179 (46%) 209 (54%) 0 (0%)
26/02/1998 460 310 130 (28%) 315 (68%) 11 (2%)
08/03/1998 370 170 63 (17%) 306 (83%) 0 (0%)
18/03/1998 250 150 91 (36%) 154 (62%) 2 (1%)
28/03/1998 220 150 80 (36%) 138 (63%) 2 (1%)
07/04/1998 240 160 67 (28%) 172 (72%) 0 (0%)
17/04/1998 290 180 75 (26%) 213 (73%) 0 (0%)
27/04/1998 300 180 66 (22%) 233 (78%) 0 (0%)
07/05/1998 250 150 1 (0%) 244 (98%) 0 (0%)
17/05/1998 250 200 12 (5%) 238 (95%) 0 (0%)
27/05/1998 240 220 43 (18%) 197 (82%) 0 (0%)
06/06/1998 160 150 15 (9%) 142 (89%) 0 (0%)
Tableau 5.3 – Statistiques globales sur les flotteurs du run K (les pourcentages sont calcule´s par rapport au
nombre total de flotteurs lance´s).
Le tableau 5.3 pre´sente, pour chaque laˆcher, le nombre et le pourcentage de flotteurs
appartenant a` chaque groupe. On peut remarquer qu’une proportion non ne´gligeable des
flotteurs lance´s dans l’EUC remonte dans la couche euphotique, jusqu’a` 46% pour les flotteurs
lance´s mi-fe´vrier (groupe 1). La grande majorite´ des flotteurs appartient au groupe 2, c’est-
a`-dire qu’ils traversent le domaine d’ouest en est, advecte´s par l’EUC. Tre`s peu de flotteurs
sortent par les bords nord, sud ou ouest (groupe 3), et un nombre ne´gligeable est encore
pre´sent dans le domaine fin 1998 (non indique´ dans le tableau 5.3), il s’agit essentiellement
de flotteurs entraˆıne´s en profondeur. La figure 5.30 donne une ide´e de la destination des
flotteurs, pour le laˆcher du 28 mars 1998.
Nous allons dans un premier temps nous inte´resser aux flotteurs du groupe 2, globale-
ment advecte´s a` travers la zone par l’EUC puisque leur gamme de latitude reste restreinte
(Figure 5.31b). Nous essayons ainsi de comprendre le rapport entre les variations tempo-
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Figure 5.30 – Exemple du devenir des flotteurs (date de laˆcher : 28 mars 1998). Section du courant zonal
a` la date de laˆcher (bord ouest ie. longitude 160◦E), contours tous les 0.1 m s−1. Chaque e´toile repre´sente
un laˆcher de 10 flotteurs dans l’intervalle d’une journe´e. E´toiles rouges : flotteurs en moyenne du groupe 1,
e´toiles bleues : flotteurs en moyenne du groupe 2.
relles de l’EUC et le comportement des flotteurs entraˆıne´s par celui-ci. Dans un deuxie`me
temps, nous nous focaliserons sur les flotteurs du groupe 1 repre´sentatifs de l’apport de fer
en surface.
↪→ Flotteurs traversant le domaine
Figure 5.31 – Statistiques sur les flotteurs du groupe 2, en fonction de la date de laˆcher : profondeur (m,
a), latitude (b) et temps de traverse´e (jours, c), en entre´e a` 160◦E (e´toiles bleues : moyenne, croix bleues :
bornes) et en sortie a` 182◦E (points noir : valeur, e´toiles rouges : moyenne). La courbe bleue en c) indique un
temps de traverse´e the´orique (fonction uniquement de la vitesse moyenne du sous-courant dans le run K au
moment du laˆcher).
Dans l’ensemble, les flotteurs du groupe 2 (Figure 5.31) remontent le´ge`rement pendant
la traverse´e, et se de´placent vers le nord (comparaison des e´toiles rouges et bleues). On observe
une nette remonte´e du sous-courant sur le bord ouest a` partir de mi fe´vrier (flotteurs laˆche´s le
16/02), qui se propage ensuite dans l’ensemble du domaine, a` la vitesse des flotteurs (puisque
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la profondeur des flotteurs du laˆche´ pre´ce´dent n’a pas varie´ au cours de la traverse´e).
Le temps de traverse´e des flotteurs de 160◦E a` 182◦E (Figure 5.31c) diminue tre`s
nettement au cours du temps, de manie`re identique a` un temps the´orique (courbe bleue)
calcule´ a` partir de la distance minimale parcourue (2442 km, traverse´e zonale) et de la
vitesse moyenne de l’EUC dans le run K au moment du laˆcher de flotteurs. De fac¸on logique,
ce temps the´orique est infe´rieur a` celui des flotteurs (en moyenne) car ces derniers n’ont pas
un de´placement purement zonal, mais il est inte´ressant de constater que le temps de traverse´e
des flotteurs semble directement relie´ a` la vitesse du sous-courant simule´e dans le mode`le
au meˆme moment (Figure 5.12b page 168). Le temps moyen de traverse´e le plus court est
de l’ordre de 35 jours pour les flotteurs laˆche´s de´but mai, moment qui correspond au pic de
vitesse de l’EUC dans le run K.
Figure 5.32 – Statistiques sur les flotteurs du groupe 1, en fonction de la date de laˆcher : a) temps mis
pour atteindre la couche euphotique (noir, e´toiles rouges = moyenne) et longitude moyenne ou` les flotteurs y
pe´ne`trent (e´toiles bleues) ; b) pour l’ensemble des dates de laˆchers, nombre de flotteurs atteignant la couche
euphotique a` chaque point de grille.
↪→ Flotteurs atteignant la couche euphotique
Nous nous inte´ressons maintenant plus spe´cifiquement aux flotteurs du groupe 1. Tout
comme le temps de traverse´e de l’ensemble de la re´gion, le temps de remonte´e vers la couche
euphotique diminue au cours du temps (Figure 5.32a), a` cause de l’acce´le´ration de l’EUC
jusque vers mi-avril. En effet pour les laˆchers jusqu’au 17 avril, la longitude moyenne de
remonte´e des flotteurs dans la couche euphotique reste a` peu pre`s constante, autour de
171◦E. Par contre apre`s cette date, la longitude moyenne de remonte´e varie au cours du
temps, et influence le temps de remonte´e : par exemple pour les flotteurs laˆche´s le 27 mai, le
temps de remonte´e est tre`s court (13 jours), ce qui est duˆ au fait que la longitude moyenne
de remonte´e n’est que de 165◦E, donc beaucoup plus proche de la zone de laˆcher.
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La zone de remonte´e des flotteurs est illustre´e par la figure 5.32b, comple´mentaire de
la figure 5c de Messie´ et al. (2006b) (page 179). Les flotteurs atteignent la couche euphotique
majoritairement a` l’ouest des ıˆles, a` part quelques flotteurs vers le bord est, appartenant a`
des laˆchers plus tardifs (cf. longitudes moyennes de la figure 5.32a). La gamme de latitudes
est assez e´troite, ce qui signifie que les flotteurs ne s’e´loignent pas trop de l’EUC.
5.3-4.b Correspondance arrive´e du fer / pic du bloom
↪→ Me´thode employe´e
L’estimation du temps ne´cessaire aux flotteurs pour atteindre la couche euphotique
nous permet d’avoir une ide´e du temps ne´cessaire pour que le fer atteigne la zone du bloom,
depuis une possible source en amont. En effet, le fait que les flotteurs lagrangiens atteignent
la couche euphotique a` peu pre`s au meˆme moment et au meˆme endroit que le pic du bloom
ne suffit pas a` affirmer qu’un enrichissement en fer a pu se produire ainsi : il faut e´galement
prouver que le fer a eu le temps d’arriver a` la limite ouest du domaine depuis une source
en amont de l’EUC. Pour cela, nous calculons le temps mis par des particules fictives pour
parcourir la distance entre une possible source en fer et la zone du bloom.
L’EUC naˆıt a` partir de plusieurs branches distinctes de courants, qui longent la PNG
ainsi que la Nouvelle-Irlande et la Nouvelle-Bretagne, voir par exemple la figure 1 de Mac-
key et al. (2002b). Ces derniers ont mesure´ plusieurs profils de fer dans la re´gion afin de
de´terminer la source de fer dans l’EUC. La concentration en fer dans l’EUC et le NGCUC
est fortement de´pendante de la variabilite´ interannuelle (Ryan et al., 2006), mais Mackey
et al. (2002b) parviennent tout de meˆme a` la conclusion que la source principale provient
du contact entre le NGCUC et le plateau continental, et qu’une source secondaire existe
probablement entre 143◦E et 155◦E, plus proche de la zone du bloom (apport par le sous-
courant coˆtier de Nouvelle-Irlande, NICU1). Les re´sultats pre´sente´s ici correspondent a` un
calcul effectue´ a` partir d’une source virtuelle situe´e a` 150◦E, sachant que les re´sultats sont
similaires en choisissant 143◦E ou 155◦E. De toutes fac¸ons, compte tenu des incertitudes
lie´es a` la position re´elle de cette source secondaire, le calcul suivant n’est qu’approximatif.
La campagne en mer EUCFe2 ayant eu lieu a` la fin de l’e´te´ 2006, il sera sans doute possible
d’ici quelque temps d’affiner ce genre d’estimation.
Comme montre´ par la figure 5.31c, le temps moyen de traverse´e des flotteurs est assez
proche du temps the´orique calcule´ a` partir de la vitesse moyenne du sous-courant et de la
distance parcourue. Il n’y a pas de donne´es ADCP disponibles au mouillage TAO 147◦E 0◦
a` ce moment-la`, donc on ne peut se baser que sur les donne´es a` 165◦E. Il existe e´galement
des donne´es ADCP a` 156◦E pre´sente´e par Ueki et al. (2003), mais nous n’y avons pas acce`s.
Cependant, la comparaison visuelles des donne´es a` 156◦E et a` 165◦E, a` partir de la figure 6
1 New Ireland Coastal Undercurrent 2 voir section 1.3-1 page 47
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de Ueki et al. (2003) et de notre figure 5.9a page 163, indique que l’e´volution temporelle de
l’EUC est similaire, meˆme si celui-ci semble le´ge`rement plus rapide a` 165◦E.
En conside´rant que la vitesse du sous-courant reste sensiblement la meˆme entre 150◦E
et 165◦E (cette hypothe`se est discute´e plus loin), il est possible de calculer le temps ne´cessaire
pour que le fer soit transporte´ depuis notre source virtuelle jusqu’a` la zone du bloom. Ce
calcul est effectue´ en 3 temps, pour des particules fictives qui quitteraient 150◦E tous les 5
jours a` partir de de´but janvier, a` une date T0 :
– calcul du temps dt1 ne´cessaire aux particules pour atteindre 160◦E, a` partir de la vitesse
de l’EUC a` 165◦E (en conside´rant que cette vitesse est a` peu pre`s constante pendant le
temps de trajet, qui est de 35 jours maximum)
– recherche de la date de laˆcher des flotteurs (un laˆcher tous les 10 jours pour rappel) la plus
proche de celle a` laquelle ces particules fictives arriveraient a` 160◦E (T1)
– ajout du temps dt2 mis par ces flotteurs pour atteindre la couche euphotique dans le run K.
En re´sume´ :
T0 date de de´part des particules fictives a` 150◦E
dt1 = 111 kmUEUC(165◦E) temps mis pour atteindre 160
◦E
T1 = T0 + dt1 date d’arrive´e des particules fictives a` 160◦E
dt2 = f◦(flotteursROMS) temps mis pour atteindre la couche euphotique
(d’apre`s les expe´riences de flotteurs lagrangiens)
dt = dt1 + dt2 temps total de traverse´e (Figure 5.33b)
T2 = T1 + dt2 = T0 + dt date d’arrive´e des particules fictives (Figure 5.33c)
Figure 5.33 – Calcul pour des particules fictives laˆche´es tous les 5 jours de la source virtuelle (150◦E, 0◦),
du 31/12/1997 au 30/05/1998, chaque couleur correspondant a` un mois (janvier : violet, fe´vrier : bleu fonce´,
mars : bleu clair, avril : vert, mai : jaune) : a) vitesse de l’EUC a` 165◦E d’apre`s les donne´es TAO ; b) temps
ne´cessaire pour atteindre la couche euphotique dans la re´gion du bloom depuis une source virtuelle situe´e a`
150◦E (voir le texte pour le de´tail du calcul) ; c) date d’arrive´e des particules fictives (a` noter que les particules
correspondant aux 2 premie`res dates n’atteignent pas la couche euphotique dans la zone du bloom).
Il est a` noter que les premiers flotteurs a` atteindre la couche euphotique dans le mode`le
sont ceux laˆche´s a` 160◦E a` partir de mi fe´vrier, et que le temps ne´cessaire pour parcourir
198
5.3 Re´sultats
150◦E - 160◦E est d’un mois environ (25 jours) a` une vitesse de 0.5 m s−1 (vitesse de l’EUC
en janvier a` 165 ◦E, voir la figure 5.33a). En conse´quence, nous ne conside´rons donc un
possible apport de fer par cette source virtuelle qu’a` partir de de´but janvier, d’autant plus
que le re´tablissement de l’EUC a lieu courant janvier dans l’ensemble du Pacifique e´quatorial
(voir la plate 5 de Wilson et Adamec (2001) et la figure 6 de Ueki et al. (2003)) ; le calcul
pre´sente´ ici montre meˆme qu’aucune particule fictive originaire de cette source virtuelle avant
mi-janvier n’atteint la couche euphotique (Figure 5.33c).
↪→ Re´sultats
Les re´sultats sont pre´sente´s par la figure 5.33. L’augmentation de la vitesse de l’EUC
au cours du temps (a) a pour conse´quence une diminution du temps ne´cessaire pour atteindre
la couche euphotique (b), a` part pour les particules fictives laˆche´es en mai. Cela vient du
proble`me de´ja` identifie´ pour la figure 5.32a, a` savoir que la longitude moyenne d’arrive´e
des flotteurs lagrangiens n’est plus constante a` ce moment-la`, et que le temps de remonte´e
de´pend fortement de la distance totale donc de la longitude.
Cette diminution du temps de trajet au cours du temps explique que les particules
fictives arrivent toutes dans un intervalle de temps assez re´duit, en avril-mai. Le calcul
indique des arrive´es a` partir de de´but avril, ce qui est a` peu pre`s cohe´rent avec la date du
pic du bloom. Ce calcul permet d’affirmer qu’il est effectivement possible que du fer arrive
depuis une source situe´e plus a` l’ouest, avec un “timing” permettant une remonte´e dans la
couche euphotique a` l’endroit et a` la date de l’augmentation de concentration en chlorophylle
observe´e.
Notons tout de meˆme que le calcul effectue´ ci-dessus reste approximatif, notamment a`
cause des hypothe`ses faites sur la vitesse de l’EUC (vitesse constante dans le temps et dans
l’espace pendant le trajet, e´gale a` la vitesse a` 165◦E au moment du de´part).
En ce qui concerne l’hypothe`se d’une vitesse constante dans le temps, la figure 5.33b
indique que l’EUC acce´le`re au cours du temps (a` part en janvier), ce qui devrait raccourcir
le temps de trajet d’autant plus.
Mais d’autre part comme dit plus haut, l’EUC semble eˆtre plus rapide a` 165◦E qu’a`
156◦E, donc probablement qu’a` 150◦E e´galement (il n’y a pas de donne´es TAO a` 147◦E en
1998). En 2003, les donne´es TAO indiquent que l’EUC est plus rapide a` 165◦E qu’a` 147◦E
a` la fin de l’El Nin˜o 2002-03. Dans les deux cas, la diffe´rence est de l’ordre de 20-30 cm s−1
environ, ce qui signifierait que notre calcul sous-estime le temps ne´cessaire pour atteindre la
zone du bloom (6-7 jours pour une diffe´rence de 20 cm s−1). Nous pouvons donc supposer
que les erreurs dues a` ces deux approximations se compensent partiellement.
Cette hypothe`se d’un brusque apport de fer dans la couche euphotique, dans la zone
du bloom, mi-avril, depuis un maximum pre´sent dans l’EUC, est donc possible. D’apre`s les
diffe´rentes expe´riences nume´riques et e´tude de donne´es que nous avons re´alise´es, c’est la seule
hypothe`se (a` laquelle nous ayons pense´) qui permette d’expliquer cette augmentation brutale
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des concentrations en chlorophylle a` cette date pre´cise. Sans eˆtre autre chose qu’une indica-
tion supple´mentaire, cette e´tude supporte donc l’hypothe`se de la pre´sence d’un maximum de
fer dans le sous-courant, qui apparaˆıt aujourd’hui comme la principale explication capable





– l’e´tude des flotteurs lagrangiens montre que le temps de trajet des flotteurs est directement
relie´ a` la vitesse de l’EUC, et diminue donc au cours du temps (sauf a` partir de mai ou` les
variations de la longitude de remonte´e sont trop importantes)
– un calcul pour des particules fictives originaires d’une possible source de fer en amont
montre que l’hypothe`se d’un soudain apport de fer mi avril est plausible, et que la date
du pic du bloom est cohe´rente avec les variations temporelles de la vitesse de l’EUC.
5.3-5 Roˆle du vent
Figure 5.34 – Exemple d’une sortie a` 5 jours des concentrations en traceur passif, centre´e le 5 avril 1998,
en surface (sans unite´) : a) run K et b) run nw1, ou` le vent est nul a` partir du 15 fe´vrier. Les courants sont
superpose´s (fle`ches noires). Les pixels blancs sont le masque repre´sentant les ıˆles.
Nous avons montre´ dans les pages pre´ce´dentes que la pre´sence des ıˆles a eu un impact
important sur la dynamique de la re´gion, et par conse´quent sur les champs de nutriments
(simule´s a` l’aide d’un traceur passif et de flotteurs lagrangiens) et la biologie. Mais meˆme
si l’on sait que les remonte´es de traceur passif et flotteurs observe´es dans le run K sont
dues en partie a` la pre´sence des ıˆles, et meˆme apre`s avoir identifie´ les processus responsables
de ces remonte´es, il nous reste une hypothe`se a` ve´rifier : l’existence d’un upwelling ge´ne´re´
par les vents, hypothe`se propose´e dans les e´tudes ante´rieures, notamment par Murtugudde
et al. (1999) et Ryan et al. (2002). De fac¸on plus ge´ne´rale, nous essayons ici d’obtenir des
indications sur le roˆle joue´ par le forc¸age local du vent, par opposition au forc¸age grande
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e´chelle qui correspond au forc¸age aux frontie`res par le run ORCA2 (courants, eux-meˆmes
re´sultant du vent grande e´chelle).
Afin d’avoir une ide´e de l’importance du vent pendant les diffe´rentes phases du bloom,
et en particulier pendant la phase de ge´ne´ration, nous avons re´alise´ des expe´riences ou` le
champ de vent est mis a` ze´ro a` partir d’une certaine date dans le run K, tous les autres
parame`tres restant inchange´s : le 15 fe´vrier (nw1)1, le 1er mars (nw2), le 15 mars (nw3) et
le 10 mai (nw4). La figure 5.34 illustre les diffe´rences observe´es dans les champs de traceur
passif a` l’aide d’un exemple pris de´but avril, 50 jours apre`s avoir impose´ un vent nul dans le
run nw1. On peut constater que les principaux courants se maintiennent meˆme sans vent, a`
cause du forc¸age aux frontie`res par le run ORCA2 (on observe la meˆme chose dans les autres
expe´riences). De meˆme, les vitesses verticales contre les ıˆles restent sensiblement identiques
dans les run avec et sans vent. Les re´sultats pre´sente´s sont donc repre´sentatifs en premier
lieu du roˆle du vent, puisque la circulation moyenne se maintient pendant les expe´riences.
La figure 5.35 de´taille la re´ponse en traceur passif (e´volution des concentrations et
bilan de traceur) dans la zone 0◦-2◦N, 165◦E-170◦E, pour un arreˆt des vents le 15 fe´vrier
(nw1, bleu fonce´) et le 15 mars (nw3, bleu turquoise). Dans les deux cas, le vent est coupe´
pendant la phase de ge´ne´ration, cependant la similitude des courbes bleues a` partir d’avril
indique que la date d’arreˆt des vents ne change pas le re´sultat. Les re´sultats des tests nw2
et nw4 ne sont pas pre´sente´s ici, mais confirment cette affirmation.
Dans tous les run nw, les concentrations en traceur passif chutent en surface, de`s que
l’on annule le forc¸age par le vent. Les graphiques de variations temporelles et d’advection
apparaissent tre`s bruite´s, mais semblent indiquer que les diffe´rentes courbes se rapprochent
de ze´ro, a` l’exception de l’advection zonale pour laquelle aucun changement significatif n’est
observe´. Il est a` noter que les diffe´rents termes d’advection de´pendent non seulement de
la vitesse des courants mais e´galement du gradient de concentration en traceur passif. En
conse´quence, la chute des concentrations diminue le gradient en traceur passif, et explique
en partie la baisse des termes advectifs.
Par contre, la figure 5.35c montre de manie`re tre`s nette que le me´lange vertical chute
de`s que le vent est mis a` ze´ro. Dans le cas du run nw3, le me´lange vertical devient quasiment
nul en moins d’un mois, alors qu’il reste largement positif jusqu’a` fin avril dans le run K.
En conclusion, il semblerait que la dynamique de la re´gion soit essentiellement force´e
par la circulation grande e´chelle et la pre´sence des ıˆles, alors que le vent a un impact tre`s
fort sur le terme de me´lange vertical. Celui-ci e´tant le principal moteur des augmentations
en traceur passif pendant la phase de ge´ne´ration (Figure 5.28a page 191), nous pouvons en
conclure que le vent joue probablement un roˆle pre´ponde´rant dans la ge´ne´ration du bloom
(fe´vrier - avril), par son action sur le terme de me´lange.
1 pour “no wind”
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Figure 5.35 – Comparaison des run avec et sans vent en 1998, moyenne 0◦-2◦N, 165◦E-170◦E : run K
(rouge), run nw1 (tirets bleu fonce´), run nw3 (tirets bleu turquoise). Les pointille´s indiquent les dates a` partir
desquelles on annule le vent dans les deux expe´riences. Le graphique (a) pre´sente les concentrations en traceur
passif en surface (sans unite´), les graphiques (b) a` (f) les diffe´rentes composantes du bilan de traceur passif




Cette e´tude a permis de mieux comprendre les me´canismes responsables du bloom
des Kiribati, le plus important par la taille, la dure´e et les concentrations atteintes, observe´
dans le Pacifique tropical ouest pendant la pe´riode de septembre 1997 a` de´cembre 2004.
Nous avons montre´ que l’intensite´ et la localisation de ce bloom sont directement lie´es au
contexte particulier de la fin de l’El Nin˜o 1997 et a` la pre´sence des ıˆles Kiribati. A la suite des
diffe´rentes e´tudes re´alise´es notamment graˆce a` l’utilisation d’un traceur passif et de flotteurs
lagrangiens, cense´s nous renseigner sur le comportement des masses d’eaux riches en nitrate
et en fer, nous proposons le sce´nario suivant :
• contexte initial : e´cosyste`me de type oligotrophe limite´ par le nitrate,
nitracline et thermocline relativement proches de la surface, EUC quasi-
absent
• phase de ge´ne´ration : Les courants de surface se renversent en janvier
puis s’intensifient. La pre´sence des ıˆles Kiribati a pour conse´quence la for-
mation de tourbillons en aval des ıˆles (effet d’ˆıle). Combine´e a` l’action du
vent, cette perturbation des courants augmente le me´lange vertical a` l’ouest
des ıˆles, et fait remonter l’ensemble de la structure verticale. L’apport de
nitrate re´sultant (d’apre`s l’e´tude du traceur passif) explique l’augmentation
progressive des concentrations en chlorophylle a` ce moment-la`, et a proba-
blement pour conse´quence une modification de l’e´cosyste`me, qui devient de
type HNLC donc limite´ par le fer.
• pic du bloom : La remonte´e de l’EUC diminue l’intensite´ de l’effet d’ˆıle,
mais d’un autre coˆte´ permet la remonte´e des eaux riches en fer qui consti-
tuent le cœur de celui-ci. Un brusque apport de fer mi-avril (d’apre`s l’e´tude
des flotteurs lagrangiens) expliquerait l’augmentation soudaine des concen-
trations en chlorophylle observe´e.
• phase de de´clin : L’EUC continue de remonter, jusqu’a` causer une renverse
des courants de surface en juin. A la suite de cela, des eaux oligotrophes sont
advecte´es depuis l’ouest, expliquant la chute des concentrations en chloro-
phylle et le de´placement du bloom vers l’est. Fin juin, l’ensemble des pa-
rame`tres biologiques et physiques est revenu a` un niveau comparable a` celui
observe´ habituellement dans le Pacifique central.
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5. Un exemple de l’activite´ interannuelle : le bloom des Kiribati
Figure 5.36 – Exemple d’un bloom observe´ a` l’est des ıˆles Kiribati, le 5 novembre 1997 : concentrations en
chlorophylle SeaWiFS (couleurs) et courants de surface OSCAR (fle`ches).
D’autres enrichissements sont visibles a` des moments diffe´rents, la plupart du temps a`
l’ouest des ıˆles en cas de courants vers l’ouest comme en 1998, mais parfois aussi a` l’est des ıˆles
en cas de courants vers l’est (Figure 5.36). Cela sugge`re que les ıˆles influencent probablement
la production biologique re´gionale a` d’autres moments, tout comme leur pre´sence perturbe
le syste`me de courants (Masumoto et al. (2004) ; Gouriou et al. (2006)).
Cependant, aucun bloom d’une telle intensite´ n’a e´te´ observe´ depuis dans cette re´gion
(Figure 5.37a), y compris a` la fin de l’El Nin˜o 2002-03. Cette intensite´ exceptionnelle est
directement lie´e au contexte particulier au de´but de l’anne´e 1998. L’examen des donne´es
TAO a` 165◦E, 0◦ (Figure 5.37b et c) montre a` quel point les conditions en 1998 e´taient
re´ellement exceptionnelles : sur toute la pe´riode de surveillance par les mouillages TAO, la
thermocline n’a jamais autant remonte´ qu’en 1998, et l’EUC n’a jamais e´te´ aussi rapide ni
aussi proche de la surface. En conse´quence, les re´servoirs de nitrate et fer n’ont jamais e´te´
aussi proches de la couche euphotique qu’a` ce moment-la`. Ainsi une simple perturbation
par la pre´sence des ıˆles a suffit pour injecter des nutriments directement dans la couche
euphotique, et a` ge´ne´rer un bloom d’une intensite´ surprenante pour la re´gion. Meˆme si les
donne´es SeaWiFS ne sont disponibles qu’a` partir de septembre 1997, nous pouvons donc
supposer qu’un bloom d’une telle intensite´ n’a probablement jamais e´te´ observe´ dans cette
re´gion depuis 1986, a` part en 1998.
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Conclusion
Figure 5.37 – Evolution sur la pe´riode de 1986 a` aujourd’hui, a` 165◦E-0◦, de la concentration en chlorophylle
SeaWiFS (a, produit de´grade´ a` 1◦), et des profils de courants zonaux (b) et tempe´rature (c) obtenus au
mouillage TAO correspondants. Les courants zonaux avant le 1er mars 1991 (trait violet) proviennent de




La variabilite´ a` l’e´chelle
intrasaisonnie`re : les coups de vent
d’ouest
Figure 6.1 – Exemple d’enrichissement lors d’un coup de vent d’ouest (WWB n ◦7, voir tableau 6.1) :
concentrations en chlorophylle SeaWiFS (mg m−3, contours tous les 0.1 mg m−3), carte centre´e le 7 de´cembre
2002. Les tensions de vent QuickSCAT sont superpose´es (vecteurs).
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Les analyses statistiques effectue´es dans le chapitre 3 n’ont pas permis de de´gager
clairement de mode de variabilite´ de la chlorophylle a` l’e´chelle intrasaisonnie`re, a` l’exception
de l’upwelling de la PNG. Cependant, des ruptures d’oligotrophie ont de´ja` e´te´ observe´es
dans la warm pool , en lien avec des coups de vents d’ouest (WWB1), lesquels sont actifs a`
l’e´chelle intrasaisonnie`re (Siegel et al., 1995). Il s’agit d’un couplage physique/biologie visible
de fac¸on assez e´vidente dans la re´gion (Figure 6.1) : les enrichissements observe´s semblent
directement la conse´quence du forc¸age local par le vent.
Les coups de vent d’ouest sont un mode de variabilite´ du champ de vent actif a` l’e´chelle
intrasaisonnie`re, souvent en relation avec la MJO2. Celle-ci e´tant module´e a` l’e´chelle inter-
annuelle, les WWB subissent e´galement une forte variabilite´ interannuelle : ils sont ainsi plus
fre´quents et plus forts pendant la phase d’initiation et le pic des e´ve´nements El Nin˜o. De
tels coups de vents peuvent de´truire la couche barrie`re et entraˆıner les nutriments vers la
surface par me´lange turbulent, avec pour conse´quence une augmentation de la concentration
en chlorophylle de surface visible par SeaWiFS (Siegel et al., 1995). Cependant le phe´nome`ne
semble plus complexe, puisque certains coups de vents peuvent avoir l’effet inverse : stratifi-
cation de la colonne d’eau (Cronin et McPhaden, 2002) et blocage probable des remonte´es
de nutriments.
Cette e´tude exploratoire constitue une premie`re approche de la re´ponse biologique
aux WWB, ainsi que des me´canismes qui en sont responsables. Dans cette optique, nous
commenc¸ons par faire rapidement le point sur la re´ponse physique de l’oce´an aux WWB,
largement e´tudie´e par le passe´, avant d’utiliser les champs de donne´es a` notre disposition
pour tenter de comprendre le couplage de cette re´ponse dynamique avec une possible re´ponse
biologique (modification des champs de concentration en chlorophylle SeaWiFS).
1 Westerly Wind Bursts, voir section 1.2-3.c page 44 2 Madden-Julian Oscillation, voir section 1.2-3.c page
44 et Madden et Julian (1971)
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6.1 Contexte ge´ne´ral
6.1-1 Description et classification des coups de vent d’ouest
Comme nous l’avons rapidement explique´ dans le chapitre 11, les WWB sont des vents
d’ouest remplac¸ant parfois les alize´s, souvent associe´s a` la phase convective de la MJO, et
particulie`rement fre´quents et intenses en pe´riode El Nin˜o. Ils sont ainsi actifs a` l’e´chelle intra-
saisonnie`re (en lien avec la MJO), et module´s a` l’e´chelle interannuelle (en lien avec l’ENSO).
Ils sont le plus souvent ge´ne´re´s par l’interaction d’une paire de cyclones tropicaux situe´s
de part et d’autre de l’e´quateur (Keen, 1982), mais on n’observe quasiment pas d’activite´
cyclonique pour certains d’entre eux, ce qui sugge`re que d’autres me´canismes, probablement
en lien avec El Nin˜o, peuvent conduire a` leur formation. En particulier, Yu et al. (2003) pro-
posent l’existence d’un lien entre ENSO et les WWB, via le gradient e´quatorial de pression
de surface.
Les caracte´ristiques des WWB, telles que re´sume´es par Verbickas (1998), sont les
suivantes :
• vitesses supe´rieures a` 5 m s−1, de l’ordre de 12-14 m s−1 en moyenne
• dure´e comprise entre 2 et 20-30 jours, de l’ordre de 10 jours en moyenne
d’apre`s les donne´es ERA2
• e´tendue zonale pouvant varier de 500 a` 8000 km, de l’ordre de 4000 km
en moyenne (∼35◦ de longitude)
• positionne´s les plus souvent pre`s de l’e´quateur
• se produisent le plus souvent entre novembre et avril.
Figure 6.2 – Classification des WWB dans le Pacifique tropical ouest, d’apre`s Harrison et Vecchi (1997) :
nord-ouest (NW), nord (N), nord-est (NE), ouest (W), centre (C), est (E), sud (S) et sud-est (SE).
1 section 1.2-3.c page 44 2 ECMWF (European Centre for Medium-Range Weather Forecasts) Re-Analyses
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Une classification a e´te´ propose´e par Harrison et Vecchi (1997) a` partir d’une e´tude
portant sur les anne´es 1986 a` 1995, en fonction de l’emplacement ge´ographique du coup de
vent (Figure 6.2). Pendant la pe´riode conside´re´e, le type C est le plus fre´quemment observe´
(17.6%), suivi de NW (16.5%) et SE (14.5%). En particulier, ces auteurs montrent que la
distribution temporelle des WWB varie suivant le type conside´re´. Ainsi les coups de vents de
type C sont plus fre´quents de novembre a` janvier, ceux centre´s au nord de juillet a` octobre,
et ceux centre´s au sud de de´cembre a` mars.
6.1-2 Re´ponse dynamique de l’oce´an
Les WWB sont surtout connus pour leur roˆle dans la ge´ne´ration des e´ve´nements
El Nin˜o, ce qui explique que leur impact sur la dynamique de l’oce´an ait e´te´ largement e´tudie´.
En effet, ils ge´ne`rent des ondes de Kelvin de downwelling (voir par exemple Lengaigne et al.
(2002)), qui se propagent vers l’est, responsables d’anomalies positives de tempe´rature dans
l’est du bassin et potentiellement du de´clenchement d’El Nin˜o.
En ce qui concerne plus spe´cifiquement l’impact local des WWB, une bonne synthe`se
peut eˆtre trouve´e dans Cravatte (2003) (section 2.3). Dans le cas des WWB centre´s a`
l’e´quateur, on peut noter une perturbation du syste`me des courants dans la bande e´quatoriale,
avec l’apparition d’un courant dirige´ vers l’est en surface (dans les 50 ou 100 premiers me`tres),
qui se forme 2-3 jours apre`s le coup de vent a` 10 m, et d’un courant en sub-surface (vers
150 m) dirige´ vers l’ouest qui se forme un peu plus tard, l’EUC e´tant plus profond (McPhaden
et al., 1992).
La structure thermohaline est e´galement perturbe´e, les auteurs notent le plus souvent
un approfondissement de la couche me´lange´e et un enfoncement de la thermocline (McPhaden
et al., 1992) a` cause d’une augmentation du taux de me´lange par l’action du vent. On
observe aussi un refroidissement local de l’oce´an, qui peut eˆtre tre`s intense (1.2◦C dans le
cas du WWB de mars 1997, Lengaigne et al. (2002)), et pouvant eˆtre lie´ aux flux solaire
et de chaleur latente (re´duction de l’insolation, augmentation de l’e´vaporation) (Cronin et
McPhaden, 1997), au me´lange avec les eaux plus profondes (Delcroix et al., 1993) ou a` des
processus advectifs (Lengaigne et al., 2002).
Les conse´quences sur la salinite´ sont moins claires, par exemple Delcroix et al. (1993)
mentionnent une tendance de la salinite´ a` s’uniformiser dans les 50 premiers me`tres pendant
un WWB, et une augmentation de la stratification en sel pendant un autre.
Ainsi, meˆme si de manie`re ge´ne´rale l’action des WWB a tendance a` augmenter le
me´lange turbulent, de´truisant ainsi la couche barrie`re et approfondissant la couche me´lange´e,
ce n’est pas toujours le cas. Cronin et McPhaden (2002) ont montre´ que certains coups de
vent d’ouest peuvent au contraire conduire a` la formation d’une couche barrie`re e´paisse. Les
processus implique´s lorsque l’on observe une formation de couche barrie`re diffe`rent suivant
les WWB, mais on peut noter l’importance des pre´cipitations associe´es au coup de vent,
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ainsi que le roˆle des courants engendre´s, qui renforcent et inclinent le front en salinite´ et/ou
advectent les eaux dessale´es.
6.1-3 Re´ponse biologique de l’oce´an
Contrairement a` la re´ponse physique, la re´ponse biologique de l’oce´an aux WWB a e´te´
tre`s peu e´tudie´e, et est donc mal connue. En effet, la couverture nuageuse souvent impor-
tante pendant les coups de vent empeˆche les mesures satellite de couleur de l’eau. Siegel et al.
(1995) ont e´tudie´ les conse´quences d’un WWB qui s’est produit fin de´cembre 1992 - de´but
janvier 1993. Apre`s le coup de vent, les concentrations en chlorophylle de surface ont bruta-
lement augmente´, passant d’une valeur de 0.08 mg m−3 a` des concentrations supe´rieures a`
0.20 mg m−3. Les concentrations e´tant toujours e´leve´es a` la fin de la campagne de mesure,
le bloom s’est maintenu pendant au moins deux semaines.
Siegel et al. (1995) proposent que ce bloom a e´te´ cause´ par l’entraˆınement de nutri-
ments dans la couche euphotique pendant le WWB, a` cause du fort me´lange vertical ge´ne´re´
par celui-ci. Ensuite, pendant la diminution du taux de me´lange a` la fin du WWB, les nu-
triments ont e´te´ assimile´s par le phytoplancton, ge´ne´rant le bloom observe´. Une hypothe`se
alternative pourrait eˆtre l’apport de fer par les vents. A noter que l’augmentation des concen-
trations en chlorophylle ne peut pas eˆtre due a` une remonte´e du DCM, car la concentration
en chlorophylle inte´gre´e sur la verticale augmente e´galement de 50%.
L’impact biologique des WWB a e´galement e´te´ e´tudie´ dans le cadre du programme
MUSICAL1 pendant l’e´ve´nement El Nin˜o de 2002-03 (Radenac et al., 2006a). La conclusion
de cette e´tude est que les coups de vent d’ouest contribuent sans doute a` l’augmentation des
concentrations en chlorophylle observe´e dans la warm pool pendant les e´ve´nements El Nin˜o,
par des processus locaux et advectifs dont la contribution relative semble varier d’un WWB
a` l’autre. Plus ge´ne´ralement, ces enrichissements semblent eˆtre la conse´quence d’interac-
tions entre la perturbation de la dynamique grande e´chelle lie´e a` El Nin˜o, le phe´nome`ne de
mousson, et des processus locaux (Radenac et al., 2006b).
Cependant, tous les WWB ne conduisent probablement pas a` une augmentation des
concentrations en chlorophylle. En particulier, aucune conse´quence biologique n’a e´te´ ob-
serve´e par Radenac et Rodier (1996) a` la suite d’un WWB en de´cembre 1989. De plus, le
fait que des WWB puissent ge´ne´rer localement une couche barrie`re e´paisse (Cronin et Mc-
Phaden, 2002) signifie que certains WWB ont probablement l’effet inverse, a` savoir isoler les
masses d’eaux riches de la surface.




L’objectif de cette e´tude est de mieux comprendre la re´ponse biologique aux coups
de vent d’ouest. Pour cela, nous choisissons la pe´riode des anne´es SeaWiFS ou` l’on observe
le plus de WWB : ceux-ci e´tant particulie`rement fre´quents et intenses pendant les phases
d’initiation et de pic des El Nin˜o, c’est logiquement autour de l’anne´e 2002 que nous en
observons le plus (d’apre`s les donne´es ERS et QuickSCAT, non montre´). La pe´riode d’e´tude
est fixe´e d’octobre 2001 a` fe´vrier 2003. Il faut cependant garder a` l’esprit que les conditions
sont spe´cifiques du phe´nome`ne El Nin˜o. En particulier, la thermocline et la nutricline sont
plus proches de la surface que dans les conditions normales, ce qui explique sans doute en
partie l’intensite´ de la re´ponse biologique observe´e (Radenac et al., 2006b).
Nous utilisons ici les donne´es satellite et in situ (mouillage TRITON) afin de ca-
racte´riser les WWB observe´s pendant cette pe´riode, et d’e´tudier une possible re´ponse biolo-
gique ainsi que les me´canismes qui en seraient responsables. Une configuration re´gionale du
mode`le ROMS est e´galement a` l’e´tude afin d’investiguer plus pre´cise´ment ces me´canismes,
mais nous ne disposons pas encore de re´sultats par cette me´thode.
Par la suite, nous de´finissons un WWB a` partir des donne´es QuickSCAT, par des
tensions de vent zonal supe´rieures a` 0.1 Pa. Nous notons −→τ la tension de vent, τ=||−→τ || sa
valeur, τx et τy ses composantes zonales et me´ridiennes, respectivement.
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6.2 Etude ge´ne´rale des WWB
6.2-1 Aperc¸u des WWB et de la re´ponse biologique associe´e
dates (pic) τ pendant le pic localisation
1 20/10/01 ∼0.2 Pa C-N
2 07/12/01 → 05/01/02 (15/12) ∼0.35 Pa W puis C
3 14/02 → 02/03/02 (22/02) ∼0.3 Pa C-S puis C
4 30/06/02 ∼0.3 Pa NW et C
5 09/08 → 18/09/02 (17/08) ∼0.25-0.3 Pa NW
6 04/10 → 12/10/02 (04/10) ∼0.2 Pa C puis NW
7 29/11 → 07/12/02 (29/11) ∼0.3-0.35 Pa C
8 31/12/02 → 29/01/03 (05/01) ∼0.15 Pa C-S
Tableau 6.1 – Caracte´ristiques des WWB observe´s. Les sigles de la localisation correspondent a` ceux utilise´s
par Harrison et Vecchi (1997) (Figure 6.2), l’utilisation de 2 lettres signifie qu’il n’est pas possible de trancher.
Les dates correspondent au centre des semaines SeaWiFS de 8 jours.
Au cours de la pe´riode e´tudie´e (octobre 2001 a` fe´vrier 2003), plusieurs coups de vent
d’ouest sont visibles dans les donne´es QuickSCAT hebdomadaires (Tableau 6.1). Les gammes
d’intensite´, de localisation et d’e´tendue spatiale des WWB sont assez e´tendues. Cependant,
la plupart sont de type C et visibles dans la bande e´quatoriale.
La figure 6.3 met en e´vidence la re´ponse biologique a` ces diffe´rents WWB dans la
bande 2◦S-2◦N. Les WWB les plus intenses co¨ıncident tous de fac¸on remarquable avec une
augmentation des concentrations en chlorophylle au meˆme endroit, ce qui semble sugge´rer
l’existence d’un tre`s fort couplage physique/biologie. L’e´tude effectue´e dans le cadre du pro-
gramme MUSICAL (voir section 6.1-3) proposait deux hypothe`ses pouvant expliquer ces
enrichissements (Radenac et al., 2006a) : processus locaux et advection de masses d’eaux
depuis l’ouest, riches en chlorophylle et nutriments. Tout comme dans le cas des enrichisse-
ments dans le NECC (voir la section 5 de Messie´ et Radenac (2006), page 136), ce n’est pas
directement la chlorophylle qui est advecte´e, mais les masses d’eaux riches en chlorophylle
et nutriments, avec leurs proprie´te´s.
Il est a` premie`re vue difficile de dire si les enrichissements que nous observons sont le
re´sultat de phe´nome`nes verticaux locaux (me´lange et/ou advection) ou horizontaux (advec-
tion horizontale depuis l’ouest). En effet comme on peut le voir sur la figure 6.3, meˆme si
les concentrations sont plus e´leve´es a` l’ouest et une propagation vers l’est du signal en chlo-
rophylle est parfois visible (WWB n◦2 par exemple), d’autres WWB semblent caracte´rise´s
par des maxima locaux des concentrations en chlorophylle vers 155◦E (WWB n◦4 et 6 typi-
quement). De plus, ces deux hypothe`ses sont tout autant cohe´rentes l’une que l’autre avec
l’action du vent. Un WWB peut augmenter le me´lange vertical, et e´galement modifier les
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Figure 6.3 – Diagramme temps-longitude (2◦S-2◦N) de chlorophylle SeaWiFS (mg m−3), contours tous les
0.05 mg m−3. Les contours noirs e´pais sont les isolignes de tension de vent zonale 0.1 Pa (d’apre`s les donne´es
QuickSCAT). Les nume´ros sont ceux du tableau 6.1 ; les WWB n◦5 et 8 ne sont pas visibles car trop e´loigne´s
de l’e´quateur.
vitesses verticales hors bande e´quatoriale par modification du champ de rotationnel du vent
(me´canismes verticaux locaux). D’autre part, les WWB ge´ne`rent des courants vers l’est,
potentiellement capables d’advecter des masses d’eaux riches en nutriments et chlorophylle
depuis l’ouest (me´canismes horizontaux).
6.2-2 Analyse EOF multivarie´e
Les sche´mas spatiaux-temporels des champs de tension zonale de vent et de concentra-
tion en chlorophylle de surface semblent eˆtre relativement cohe´rents, avec des enrichissements
en chlorophylle co¨ıncidant dans le temps et dans l’espace avec les WWB. En conse´quence,
une technique d’approche peut eˆtre l’utilisation d’analyses EOF1 multivarie´es, ce qui signifie
ici que les champs de chlorophylle et τx sont normalise´s, et analyse´s simultane´ment. Cette
analyse a e´te´ pratique´e sur la pe´riode octobre 2001 a` fe´vrier 2003, dans la re´gion 140◦E-170◦E,
7◦S-7◦N, en excluant les pixels ou` le nombre de donne´es manquantes SeaWiFS est supe´rieur
a` 10%. Cela peut nous permettre d’avoir une vue d’ensemble du couplage chlorophylle/τx,
ainsi que de mettre en e´vidence des sche´mas-type de WWB.
Les re´sultats associe´s aux modes 1 (23.9% de variance explique´e) et 2 (17.8%) sont
pre´sente´s par la figure 6.4. Le mode 3 (12.3%) est associe´ au balancement du front pendant
cette pe´riode, et ne nous inte´resse pas spe´cifiquement dans le cadre de cette e´tude des WWB ;
nous ne le pre´sentons donc pas ici.
1 voir section 3.1-4 page 107
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Figure 6.4 – Analyse EOF multivarie´e des concentrations en chlorophylle SeaWiFS (produit de´grade´ a` la
re´solution de QuickSCAT ie. 0.5◦×0.5◦) et des tensions zonales de vent QuickSCAT, sur la pe´riode d’oc-
tobre 2001 a` fe´vrier 2003 : se´ries temporelles associe´es aux deux premiers modes (les nume´ros sont ceux du
tableau 6.1), et cartes spatiales correspondantes. Les pixels blancs ont e´te´ exclus de l’analyse EOF.
216
6.2 Etude ge´ne´rale des WWB
↪→ Mode 1
Le mode 1, qui explique presque le quart de la variance, est associe´ au cycle saisonnier
des vents : la se´rie temporelle est globalement ne´gative de de´cembre a` mai, positive de juin a`
novembre. D’apre`s la carte des vents associe´e a` ce mode, cela signifie que les alize´s sont plus
forts au nord de l’e´quateur de de´cembre a` mai, plus faibles voire remplace´s par des vents
d’ouest (anomalies positives) au sud de l’e´quateur. De juin a` novembre, c’est l’inverse. Ce
cycle saisonnier capture´ par les EOF est en accord avec celui mentionne´ dans le chapitre 11 :
alize´s forts au nord de l’e´quateur en fe´vrier, au sud en aouˆt. Il est e´galement cohe´rent avec la
saisonnalite´ des WWB telle que de´crite par Harrison et Vecchi (1997)2 : les WWB centre´s
au nord sont plus fre´quents de juillet a` octobre (se´rie temporelle du mode 1 positive), au sud
de de´cembre a` mars (se´rie temporelle du mode 1 ne´gative).
Associe´e a` cette variabilite´ saisonnie`re des vents, la variabilite´ des concentrations en
chlorophylle est dipolaire, avec un signal tre`s fort au niveau de l’upwelling de la PNG. Comme
nous l’avons montre´ dans le chapitre 3, le cycle saisonnier de l’upwelling de PNG est tre`s
marque´ pendant les anne´es 2001 a` 2003, avec des concentrations en chlorophylle maximales
en e´te´ austral (Figure 3.6a page 117), ce qui est e´galement cohe´rent avec le signal du mode 1.
Compte tenu de la zone et de la pe´riode de calcul des EOF, l’upwelling de PNG repre´sente
la seule re´gion ou` la variance associe´e au cycle saisonnier est forte (voir en particulier dans
le chapitre 3, la figure 3.7d page 119), ce qui explique qu’il repre´sente l’essentiel du signal en
chlorophylle dans le mode 1.
Nous pouvons enfin noter que les pics de la se´rie temporelle du mode 1 observe´s fin
juin et fin septembre 2002 correspondent aux WWB n◦4 et 6. Celui de´but aouˆt correspond
au de´but du WWB n◦5 (une semaine avant le pic indique´ par les pointille´s), qui est centre´ au
nord de 7◦N mais visible plus au sud, surtout au de´but de l’e´ve´nement (le WWB se de´place
ensuite davantage au nord). Ces 3 WWB (n◦4, 5 et 6) sont centre´s au nord, de type NW
(Tableau 6.1), ce qui est cohe´rent avec le champ de vent repre´sente´ sur la carte associe´e au
mode 1.
↪→ Mode 2
Le mode 2, quant a` lui, pre´sente des pics pendant ou juste apre`s la plupart des WWB
liste´s dans le tableau 6.1, sans re´elle variabilite´ saisonnie`re. D’apre`s la carte des vents cor-
respondante, ce mode est surtout associe´ aux WWB de type C, ce qui est effectivement le
cas des WWB n◦2, 3, 6 et 7 pour lesquels on observe des pics de la se´rie temporelle.
En ce qui concerne le mode de variabilite´ de la chlorophylle associe´, on observe des
concentrations tre`s e´leve´es au niveau de l’upwelling de la PNG, mais e´galement dans le
prolongement de celui-ci vers l’est, jusque vers 157◦E. Cela semble cohe´rent avec l’hypothe`se
de l’advection e´mise par Radenac et al. (2006a) : le coup de vent ge´ne`re un courant vers l’est,
1 voir la figure 1.17 page 43 2 voir la section 6.1-1
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qui advecte les eaux riches en nutriments et chlorophylle depuis la zone de l’upwelling. Par
contre, les WWB n◦ 1 et 4 ne co¨ıncident avec aucun pic de la se´rie temporelle du mode 2, ce
qui semble sugge´rer qu’il ne s’agit pas de WWB de type advectif. Nous ve´rifierons plus loin
qu’effectivement, les blooms associe´s re´sultent de processus locaux.





– les WWB co¨ıncident le plus souvent avec une augmentation des concentra-
tions en chlorophylle de surface (au cours de la pe´riode e´tudie´e)
– 2 hypothe`ses, e´ventuellement comple´mentaires, peuvent expliquer l’origine
de ces enrichissements : phe´nome`nes verticaux locaux (me´lange et/ou advec-
tion) et advection horizontale (Radenac et al., 2006a)
– une analyse EOF multivarie´e permet de repe´rer les WWB, et probablement
de les se´parer en fonction de ces deux cate´gories.
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L’analyse EOF sugge`re que les WWB n◦ 1 et 4 sont plutoˆt de type local, et les WWB
n◦ 2, 3, 7, 8 plutoˆt de type advectif. Cette classification se confirme lorsque l’on regarde
des cartes de chlorophylle et de courants au moment des enrichissements (certaines sont
pre´sente´es par les figures 6.1, 6.5 et 6.10) : dans certains cas, une forte augmentation locale des
concentrations en chlorophylle est visible alors que pour d’autres, on voit des concentrations
tre`s e´leve´es au niveau de la PNG, qui semblent advecte´es par un courant zonal positif. Le
tableau 6.2 re´sume la re´ponse biologique observe´e (de´crite e´galement pour certains WWB
par Radenac et al. (2006a)) ainsi que le type de re´ponse biologique que l’e´tude de ces cartes
semble sugge´rer. Nous nous inte´ressons ensuite successivement aux deux types de WWB.
WWB re´ponse biologique associe´e
proposition de
type de WWB
1 (oct 2001) enrichissement vers 155◦E, 0◦ ([Chl]∼0.15 mg m−3) local
2 (dec 2001)
patch enrichi vers 137 ◦E, 2 ◦N visible au de´but,
fort courant zonal (de l’ordre de 1.2 m s−1), [Chl]






beaucoup de nuages, [Chl] e´leve´es au niveau de la




patch tre`s net de fortes concentrations vers 157◦E,
3-5◦N ([Chl]∼0.25 mg m−3) local
5 (aouˆt 2002) pas de re´el enrichissement visible -
6 (oct 2002)
enrichissement global de la re´gion au sud de
l’e´quateur, difficile a` dire ?
7 (nov-dec
2002)
enrichissement vers 160◦E, 3◦N ([Chl]∼0.2 mg m−3)
local + advectifcourant zonal ∼1 m s−1, [Chl] e´leve´es au niveau de
la PNG, possible advection visible
8 (jan 2003) pas de re´el enrichissement visible -
Tableau 6.2 – Re´ponse biologique aux WWB. Les nume´ros sont ceux du tableau 6.1.
6.3-1 WWB de type “local”
↪→ Etude des donne´es satellite : aperc¸u global
Le plus bel exemple de WWB de type local que nous ayons pendant la pe´riode e´tudie´e
est le WWB n◦4 (Figure 6.5). Ici les processus sont clairement locaux, les concentrations en
chlorophylle pre´sentant un maximum local au niveau du coup de vent d’ouest, apparu en
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moins d’une semaine puisque les concentrations e´taient de l’ordre de 0.1 mg m−3 aupara-
vant d’apre`s la carte SeaWiFS pre´ce´dente. L’inte´reˆt d’e´tudier plus spe´cifiquement ce bloom
est e´galement la proximite´ d’un mouillage TRITON a` 156 ◦E, 5 ◦N, qui nous fournit des
renseignements tre`s pre´cieux sur la structure verticale au moment du coup de vent.
Figure 6.5 – Exemple d’enrichissement lors d’un coup de vent d’ouest de type “local” (WWB n◦4, voir
tableau 6.1) : (a) concentrations en chlorophylle SeaWiFS (contours tous les 0.1 mg m−3) et courants OSCAR
(vecteurs), (b) tension de vent zonale (contours tous les 0.05 Pa) et tension de vent (vecteurs), (c) SST
(contours tous les 1◦C) et (d) SLA (contours tous les 10 cm). La carte de chlorophylle est centre´e le 30
juin 2002, les autres correspondent a` la date la plus proche disponible. L’e´toile blanche situe le mouillage
TAO/TRITON d’ou` proviennent les donne´es in situ utilise´es.
D’apre`s les donne´es satellite (Figure 6.5), le coup de vent est associe´ a` des concentra-
tions e´leve´es en chlorophylle, des SST froides, des SLA basses et un courant dirige´ vers l’est.
Cependant, ces diffe´rents signaux ne prennent pas place au meˆme endroit : l’enrichissement
en chlorophylle correspond bien avec les SST froides, alors que le gros du coup de vent est lo-
calise´ plus a` l’ouest, les courants les plus forts au sud et les SLA les plus basses au nord-ouest.
Cela s’explique probablement par le fait que ces cartes repre´sentent des moyennes sur 5, 7
ou 8 jours, centre´es a` des dates diffe´rentes, alors que la re´ponse physique (au moins) au coup
de vent est extreˆmement localise´e dans le temps d’apre`s les donne´es TRITON (Figure 6.7).
La figure 6.6 permet de remettre cet e´ve´nement dans le contexte de l’anne´e 2002 en
donnant les se´ries temporelles associe´es aux diffe´rentes variables de la figure 6.5. Comme on
peut le voir, la re´ponse physique et biologique au coup de vent est extreˆmement rapide et
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forte. Le calcul de l’advection horizontale de chlorophylle1 a` partir des donne´es de chloro-
phylle et courants de surface (Figure 6.6b) permet d’affirmer que le bloom observe´ n’est pas
le re´sultat de processus horizontaux, mais bel et bien de processus locaux.
Figure 6.6 – Se´ries temporelles moyenne´es dans la zone 150◦E-160◦E, 2◦N-5◦N : (a) chlorophylle (SeaWiFS),
(b) advection horizontale (calcule´e a` partir des produits SeaWiFS et OSCAR), (c) SST (TMI), (d) SLA
(T/P-ERS), (e) courant zonal (OSCAR), (f) tension de vent zonale (QuickSCAT). Les pointille´s indiquent le
WWB n◦4.
↪→ Etude des donne´es TRITON : haute re´solution et structure verticale
L’inte´reˆt des donne´es TRITON est double. D’une part, nous disposons de donne´es ho-
raires et journalie`res (les donne´es satellite utilise´es sont hebdomadaires), ce qui nous permet
de de´crire plus pre´cise´ment le de´roulement de la re´ponse physique associe´e au WWB, puisque
celle-ci dure a` peine une semaine (Figure 6.7). D’autre part, le mouillage nous donne des ren-
seignements en profondeur : profils verticaux de tempe´rature, salinite´, densite´ (Figure 6.8).
D’apre`s ces figures, le de´roulement du coup de vent peut se de´crire comme suit. A
partir du 24 juin, des pre´cipitations assez importantes font chuter temporairement la salinite´
de surface (Figure 6.7b et d, chaque pic de pre´cipitations du 24 au 28 correspond a` une chute
1 a` cause des processus biologiques entrant en jeu, ce n’est pas re´ellement la chlorophylle elle-meˆme qui est
advecte´e, mais plutoˆt les proprie´te´s des masses d’eaux
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Figure 6.7 – Se´ries temporelles TRITON1 a` 156◦E-5◦N (15 juin - 10 juillet 2002) : (a) vitesse du vent (direc-
tions superpose´es en rouge, d’apre`s les donne´es journalie`res TAO), (b) pre´cipitations, (c) hauteur dynamique,
(d) courant zonal a` 10 m, (e) salinite´ de surface, (f) profondeur de l’isotherme 20◦C.
de la SSS). Ce dessalement reste confine´ a` une couche tre`s superficielle, de l’ordre de 20-30m
(Figure 6.8b).
Dans la journe´e du 28, le vent tourne au nord-ouest2 et forcit, de´passant les 16 m s−1
dans la journe´e du 29. D’apre`s les donne´es TAO journalie`res, ils resteront oriente´s a` l’ouest
jusqu’au 9 juillet. Apre`s une bre`ve accalmie dans l’apre`s-midi du 29, un deuxie`me coup de
vent encore plus intense se de´clenche (vitesses supe´rieures a` 20 m s−1 le 30 juin).
En moins de deux jours, le courant zonal a` 10 m s’intensifie (plus de 1.4 m s−1). L’ac-
tion du vent sur la couche de surface a probablement comme autre effet un fort me´lange des
eaux de surface, que nous ne pouvons pas mettre en e´vidence avec les donne´es disponibles.
Dans le meˆme temps, la SST chute et la SSS augmente, l’isotherme 20◦C remonte de 50 m
ainsi que l’ensemble de la structure verticale. Si l’on regarde l’isotherme 24◦C par exemple
(Figure 6.8a), la remonte´e de la thermocline semble meˆme eˆtre de l’ordre de 70-80 m.
Ainsi, des eaux denses, froides et sale´es, potentiellement riches en nutriments, re-
montent vers la surface et sont probablement injecte´es directement dans la couche eupho-
tique, expliquant le bloom observe´ dans les donne´es SeaWiFS. Les jours suivants, le vent
faiblit, la structure verticale s’enfonce a` nouveau, tout en restant plus superficielle qu’avant
1 graphiques obtenus sur le site http://www.jamstec.go.jp/jamstec/TRITON/real_time/html/index.html.
2 La direction du vent n’est disponible que jusqu’au 29 juin dans les donne´es TRITON, ce qui explique que
nous n’ayons trace´ que la vitesse du vent dans la Figure 6.7.
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le coup de vent (de l’ordre de 20-30 m plus proche de la surface). Dans le meˆme temps,
le bloom est advecte´ vers le sud-est (bloom visible vers 160◦E-2◦N sur la carte SeaWiFS
suivante), ce qui explique le pic d’advection ne´gative visible juste apre`s le coup de vent sur
la figure 6.6b.
Figure 6.8 – Donne´es horaires TRITON au mouillage 156◦E-5◦N, du 20 juin au 9 juillet 2002 : (a) tempe´rature
(◦C), (b) salinite´ (psu), (d) densite´ (g m−3-1000).
↪→ Processus implique´s
L’e´tude de donne´es que nous venons d’effectuer permet d’avancer une hypothe`se sur
les me´canismes a` l’œuvre pendant le coup de vent, et susceptibles d’expliquer le bloom
observe´ : me´lange accru en surface et upwelling. Nous avons voulu ve´rifier si cet upwelling
est effectivement cause´ par l’action des vents (pompage d’Ekman). On peut voir sur la
figure 6.5b que le vent au niveau du bloom s’incurve dans le sens trigonome´trique, ce qui
signifie que les vents sont favorables aux upwellings a` cet endroit-la`.
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Nous avons calcule´ le pompage d’Ekman au point 156◦E, 5◦N a` partir des donne´es
journalie`res de rotationnel de tension de vent QuickSCAT. Les de´placements verticaux de la
thermocline induits par le pompage d’Ekman se calculent a` partir de l’e´quation suivante :
−∂h/∂t = curlz(−→τ /ρf)
ou` h est la distance se´parant la surface de la thermocline, ρ la densite´ de l’eau de mer
(de l’ordre de 1025 km m−3) et f le parame`tre de Coriolis, que nous conside´rons comme
constant aux alentours de 5◦N, ce qui nous permet d’approximer le pompage d’Ekman par
curlz(−→τ )/(ρf). Nous de´terminons ici la profondeur de la thermocline par celle de l’isotherme
24◦C (choisie visuellement d’apre`s la figure 6.8a). Les re´sultats sont pre´sente´s par la figure 6.9,
ou` les e´toiles rouges (bleues) repre´sentent le premier (second) terme de l’e´quation, respecti-
vement.
Figure 6.9 – Pompage d’Ekman calcule´ a` partir des donne´es journalie`re de rotationnel de tension de vent
QuickSCAT, a` 156◦E-5◦N, en m jour−1 (e´toiles bleues) et variation de la profondeur de la thermocline repe´re´e
dans les donne´es journalie`res TRITON par l’isotherme 24◦C (e´toiles rouges).
Pendant le WWB, et surtout a` partir du 30 juin, le champ de vent ge´ne`re de fortes
vitesses positives (e´toiles bleues) : diminution de h donc remonte´e de la thermocline, avec
des vitesses pouvant atteindre 35 m jour−1 (le 2 juillet). Si l’on conside`re la pe´riode du 28
juin au 3 juillet (indique´e par les pointille´s sur la figure), l’inte´gration temporelle du pom-
page d’Ekman donne ∆h ∼ 95m, ce qui est meˆme supe´rieur a` la remonte´e de la thermocline
effectivement observe´e sur la figure 6.8a (de l’ordre de 80 m entre le 29 juin et le 1er juillet)
ou dans les donne´es journalie`res (e´toiles rouges), de l’ordre de 65 m entre le 29 juin et le 2
juillet.
D’apre`s les donne´es TRITON, la thermocline s’enfonce a` nouveau a` partir du 2 juillet,
alors que les donne´es QuickSCAT semblent sugge´rer que le pompage d’Ekman le plus intense
a lieu les 2-3 juillet. Cependant, l’e´quation du pompage d’Ekman est valable en l’absence
d’autres processus advectifs, or ceux-ci ne peuvent eˆtre ne´glige´s a` cause des forts courants
existant a` ce moment-la` (Figure 6.7c). La diffe´rence observe´e entre les e´toiles rouges (mou-
vements “re´els” de la thermocline) et les e´toiles bleues (pompage d’Ekman) sur la figure 6.9
s’explique donc probablement par l’existence d’autres processus, notamment advectifs.
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Le coup de vent de juin/juillet 2002 a e´te´ caracte´rise´ par une re´ponse tre`s forte de
l’oce´an, tant physique que biologique. Le pompage d’Ekman associe´ au coup de vent a cause´
un fort upwelling local. L’ensemble de la structure verticale a ainsi remonte´ sur une cinquan-
taine de me`tres, injectant des nutriments directement dans la couche euphotique et causant
le bloom visible dans les donne´es SeaWiFS.
6.3-2 WWB de type “advectif”
Figure 6.10 – Exemple d’enrichissement lors d’un coup de vent d’ouest de type “advectif” (WWB n◦2, voir
tableau 6.1) : idem figure 6.5. La carte de chlorophylle est centre´e le 23 de´cembre 2001, les autres correspondent
a` la date la plus proche disponible.
La figure 6.10 pre´sente un exemple de WWB que nous supposons eˆtre de type advectif.
Des concentrations e´leve´es en chlorophylle sont observe´es au niveau de la PNG, ainsi que
des SST froides et SLA basses, caracte´ristiques de l’upwelling coˆtier. L’enrichissement en
chlorophylle semble se propager vers l’est, advecte´ par les courants. L’augmentation des
concentrations est surtout visible au sud de l’e´quateur, dans la bande 2◦S-0◦, et c’est aussi
vrai pour les autres WWB de ce type.
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A priori, pour qu’un enrichissement de type advectif puisse se produire, deux conditions
doivent eˆtre re´unies : pre´sence de masses d’eaux riches en chlorophylle et nutriments a` l’ouest
a` ce moment-la` (upwelling coˆtier) et existence d’un courant zonal dirige´ vers l’est, ge´ne´re´ par
le WWB. A noter qu’un upwelling coˆtier au niveau de la PNG peut se produire lorsque le
vent est paralle`le a` la coˆte, et dirige´ vers le sud-est (Figure 6.10b).
Figure 6.11 – Se´ries temporelles moyenne´es dans les zones “PNG” (140◦E-145◦E, 5◦S-2◦S) et “Eq” (150◦E-
155◦E, 2◦S-0◦) : (a) chlorophylle Eq (SeaWiFS), (b) courant zonal Eq (OSCAR), (c) advection zonale Eq
(calcule´e a` partir des produits SeaWiFS et OSCAR), (d) chlorophylle PNG (SeaWiFS), (e) tension de vent
paralle`le a` la coˆte PNG (QuickSCAT), (f) SST PNG (TMI). Les pointille´s indiquent les WWB du tableau 6.1
(pas d’enrichissement pendant les WWB n◦5 et 8).
La figure 6.11 pre´sente des se´ries temporelles de diffe´rentes variables, dans la re´gion de
l’upwelling de PNG (boˆıte “PNG”, 140◦E-145◦E, 5◦S-2◦S), et au niveau des enrichissements
observe´s (boˆıte “Eq”, 150◦E-155◦E, 2◦S-0◦), afin de nous permettre de repe´rer quand ces
deux conditions sont re´unies.
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Les WWB n◦ 2, 3, 4, 6, 7 sont associe´s a` des maxima locaux de courant zonal (Fi-
gure 6.11b). Les WWB n◦ 2, 3, 7 sont associe´s a` un fort upwelling de la PNG (Figure 6.11d
a` f) : pic de la tension de vent paralle`le a` la coˆte, chute de la SST, concentrations en chloro-
phylle exce´dant les 0.5 mg m−3. Par contre pour les WWB n◦ 4 et 6, la tension de vent et
les concentrations en chlorophylle dans la boˆıte “PNG” restent plus faibles.
En conse´quence, les deux conditions sont re´unies pour les WWB n◦2, 3 et 7, et l’on
observe effectivement un pic de l’advection zonale dans la boˆıte “Eq” le´ge`rement apre`s chaque
WWB (Figure 6.11c), co¨ıncidant avec le pic de concentration en chlorophylle (a).
↪→ Etude spe´cifique du WWB n◦2
Nous avons enfin tente´ d’estimer la part de l’advection horizontale dans le bilan de
chlorophylle, pour le WWB de de´cembre 2001 (n◦2, Figure 6.10). Une augmentation des
concentrations en chlorophylle est visible entre les cartes SeaWiFS centre´es le 7 de´cembre
(de´but du coup de vent) et le 23 de´cembre. Nous avons calcule´ les variations temporelles
moyennes des concentrations en chlorophylle, ainsi que les advections horizontales, dans la
bande 2◦S-0◦ (Figure 6.12).
Figure 6.12 – Bilan de chlorophylle, moyenne 2 ◦S-0 ◦, pe´riode du 3 au 26 de´cembre 2001 : variations
temporelles (rouge) et advection horizontale (bleu fonce´) comme somme de l’advection zonale (bleu clair,
tirets) et de l’advection me´ridienne (bleu clair, pointille´s).
A l’ouest de 145◦E, donc proche de la coˆte de PNG et de la zone d’upwelling, l’advec-
tion horizontale est quasiment nulle et ne participe donc pas aux variations temporelles de
chlorophylle, fortement positives, ce qui est cohe´rent avec l’existence d’un upwelling coˆtier :
l’augmentation des concentrations en chlorophylle est ici due a` des phe´nome`nes verticaux.
Par contre a` l’est de 145◦E, et jusqu’a` 158◦E environ (ce qui est a` peu pre`s la li-
mite de l’enrichissement d’apre`s la figure 6.3 page 215), la part de l’advection horizontale
est beaucoup plus importante, et la courbe correspondante semble suivre approximativement
la courbe des variations temporelles de chlorophylle. Cela confirme l’hypothe`se que l’advec-
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tion zonale des masses d’eaux riches originaires de l’upwelling de PNG est responsable de
l’augmentation de chlorophylle observe´e dans la bande 2◦S-0◦.





Les WWB n◦ 2, 3 et 7 sont de type advectif et caracte´rise´s par de fortes concentrations
en chlorophylle au niveau de la PNG (upwelling coˆtier) et l’existence d’un courant zonal
dirige´ vers l’est, associe´ au coup de vent. Les masses d’eaux riches sont alors advecte´es vers




Cette rapide e´tude de donne´es nous a permis de mettre en e´vidence l’existence de deux
types de WWB responsables d’enrichissements en chlorophylle, pendant la pe´riode octobre
2001 a` fe´vrier 2003. En particulier, une analyse EOF multivarie´e met en e´vidence les WWB
de type advectif. Par contre, il n’est pas possible d’isoler les WWB de type local par cette
me´thode. Cela s’explique par le fait que le sche´ma spatial des WWB de type advectif est a`
peu pre`s toujours identique (concentrations e´leve´es au niveau de la PNG, se prolongeant vers
l’est dans la bande 2◦S-0◦), alors que les enrichissement locaux ont lieu a` des emplacements
diffe´rents, et ne constituent donc pas des sche´mas spatiaux cohe´rents.
Les WWB n◦ 1, 4 et 7 pre´sentent des enrichissements locaux, dus a` des phe´nome`nes
verticaux de type me´lange et/ou upwelling. En particulier, le WWB n◦4 est caracte´rise´ par
une re´ponse dynamique de l’oce´an tre`s intense, donnant lieu a` une augmentation brutale
des concentrations en chlorophylle. Son e´tude semble indiquer que le pompage d’Ekman est
responsable du bloom observe´, par la ge´ne´ration d’un fort upwelling au moment du coup de
vent. Il faut cependant garder a` l’esprit que les processus identifie´s ici (pompage d’Ekman et
upwelling) sont peut-eˆtre propres a` ce bloom : en effet, les WWB peuvent e´galement ge´ne´rer
un bloom par augmentation du me´lange vertical et approfondissement de la couche me´lange´e
(Siegel et al., 1995).
Les WWB n◦ 2, 3 et 7 sont de type advectif : le vent ge´ne`re un upwelling le long de la
coˆte de PNG, qui explique les fortes concentrations en chlorophylle observe´es dans la re´gion.
Les masses d’eaux riches de l’upwelling sont ensuite advecte´es vers l’est par le courant zonal
re´sultant du coup de vent.
Il convient toutefois de rappeler ici que l’intensite´ de la re´ponse biologique aux diffe´rents
WWB est d’abord une conse´quence de la pe´riode particulie`re que nous e´tudions. En effet
en pe´riode El Nin˜o, les WWB sont plus fre´quents et plus intenses, et de plus la structure
verticale est plus superficielle1. En conse´quence, les re´servoirs de nutriments sont plus proches
de la surface, les me´canismes verticaux plus efficaces, et la re´ponse biologique plus intense.
1 voir section 1.2-3.a page 38
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6. La variabilite´ a` l’e´chelle intrasaisonnie`re : les coups de vent d’ouest
Le projet CVEN (Chlorophylle, Vent d’ouest et El Nin˜o), finance´ par le CNES et
propose´ par Marie-He´le`ne Radenac (LEGOS), Christophe Menke`s (LOCEAN) et Ge´rard
Eldin (LEGOS), de´marrera en 2007. Son objectif est d’e´tudier l’impact des coups de vent
d’ouest sur l’augmentation de la chlorophylle de surface dans le Pacifique tropical ouest,
pendant les e´ve´nements El Nin˜o, a` l’aide de donne´es satellite haute re´solution et de mode`les
couple´s physique/biologie (Radenac et al., 2006c).
Dans le cadre de ce projet, nous sommes actuellement en train de mettre en place
une configuration re´gionale du mode`le ROMS (en cours de re´alisation), afin d’e´tudier plus
pre´cise´ment les me´canismes a` l’œuvre pendant les WWB. L’utilisation de traceurs passifs




Rappel des principaux re´sultats
L’objectif de cette e´tude e´tait de de´crire et caracte´riser la variabilite´ de la biomasse
phytoplanctonique dans le Pacifique tropical ouest (120◦E-160◦W, 20◦S-20◦N), et de mieux
comprendre la nature du controˆle exerce´ sur le phytoplancton. Pour cela, nous avons ana-
lyse´ conjointement les donne´es de couleur de l’eau SeaWiFS, utilise´es comme proxy pour la
biomasse phytoplanctonique, avec des donne´es physiques de type satellite et in situ, et les
sorties d’un mode`le re´gional. La pe´riode e´tudie´e correspond aux anne´es SeaWiFS, septembre
1997 a` de´cembre 2004.
Une e´tude statistique des concentrations en chlorophylle de surface nous a permis de
de´gager les modes de variabilite´ dominants et les principales re´gions ou` se concentre l’e´nergie
du signal couleur de l’eau. A l’ouest de notre re´gion, la variance des se´ries temporelles est
particulie`rement e´leve´e le long des coˆtes, et a` l’est, entre l’e´quateur et 10◦N. Elle apparaˆıt
essentiellement concentre´e dans les modes saisonnier et interannuel. De plus, cette analyse
met en e´vidence l’existence de deux re´gimes diffe´rents : de fin 1997 a` mi 2001, la variance
est concentre´e a` l’ouest de 170◦E (anne´es La Nin˜a), alors qu’elle est plus forte a` l’est de mi
2001 a` fin 2004 (anne´es El Nin˜o).
Cette the`se s’est ensuite focalise´e successivement sur le controˆle exerce´ sur la biomasse
phytoplanctonique a` diffe´rentes e´chelles de temps : saisonnier, interannuel et intrasaisonnier.
↪→ Le cycle saisonnier de la chlorophylle de surface
Pendant les anne´es 1999 a` 2004, la variabilite´ saisonnie`re se concentre au niveau de la
mer des Salomon, de la naissance du NECC et des frontie`res nord et sud de la cold tongue.
Les processus avance´s pour expliquer les variations de chlorophylle dans ces re´gions a` l’e´chelle
saisonnie`re incluent l’advection horizontale, le transport d’Ekman, et des upwellings locaux
ge´ne´re´s par les courants (effet d’ˆıle, circulation cyclonique) ou par l’action des vents.
Conclusion ge´ne´rale
↪→ Le bloom des Kiribati, manifestation de la variabilite´ interannuelle
Le bloom le plus important observe´ dans notre re´gion, par l’intensite´, la dure´e et
l’e´tendue spatiale, s’est produit vers 170◦E, 0◦ et est associe´ a` la fin de l’El Nin˜o 1997-98.
Ce bloom s’explique par la pre´sence des ıˆles Kiribati, qui forment un obstacle a` la fois pour
le SEC et l’EUC. Les processus implique´s sont le brassage des eaux par perturbation des
courants (effet d’ˆıle), le me´lange vertical par l’action des vents, et une amplification de la
remonte´e de l’EUC a` cause de la pre´sence des ıˆles, responsable d’un brusque apport de fer.
↪→ Les coups de vent d’ouest a` l’e´chelle intrasaisonnie`re
Aux e´chelles intrasaisonnie`re et interannuelle, les WWB ge´ne`rent des enrichissements
en chlorophylle par des processus diffe´rents suivant les coups de vent d’ouest. Les processus
implique´s dans le cas des WWB de type “local” sont le me´lange vertical et le pompage
d’Ekman (upwelling), alors que l’advection horizontale des masses d’eaux depuis la zone
d’upwelling de la PNG explique les enrichissements associe´s aux WWB de type “advectif”.
Conclusion
Cette the`se nous a permis de mettre en e´vidence et d’explorer une variabilite´ biologique
dans le Pacifique tropical ouest, qui a e´te´ peu e´tudie´e par le passe´. En conside´rant la chlo-
rophylle comme proxy pour la biomasse phytoplanctonique, nous avons de´termine´ diffe´rents





• processus lie´s a` l’action des courants :
– advection horizontale de masses d’eaux depuis des re´gions riches (upwelling de PNG,
cold tongue, etc)
– perturbation de la circulation par les ıˆles (effet d’ˆıle), avec pour conse´quences un
brassage des eaux en aval des ıˆles, et la formation d’upwellings dans les tourbillons
cycloniques ge´ne´re´s par l’effet d’ˆıle
– upwelling dans les me´andres du courant et dans les circulations cycloniques
– apport de fer re´sultant de la remonte´e de l’EUC
• processus lie´s a` l’action des vents :
– upwelling coˆtier (PNG et ıˆles Salomon)
– upwelling e´quatorial ge´ne´re´ par l’action des alize´s




Ainsi, la variabilite´ des vents et des courants controˆle au premier ordre les apports
de nutriments (nitrate et fer) en un endroit donne´, par des processus a` la fois horizontaux
et verticaux. Tout comme dans d’autres re´gions, la variabilite´ de la dynamique physique
controˆle donc largement la variabilite´ de la biomasse phytoplanctonique.
Cette the`se met e´galement en lumie`re l’importance des ıˆles et des re´gions coˆtie`res, qui
sont responsables d’une part importante des variations de la chlorophylle dans notre re´gion.
En effet, la carte de variance de la chlorophylle (Figure 3.2b page 110) montre que l’e´nergie du
signal couleur de l’eau, et donc la variabilite´ de la biomasse phytoplanctonique, se concentre
non seulement au niveau des frontie`res entre les diffe´rents e´cosyste`mes mais e´galement au
niveau des ıˆles (Kiribati, Salomon) et des coˆtes (upwelling de PNG, re´gion du Mindanao).
L’influence de la topographie se fait ainsi sentir bien au-dela` des re´gions coˆtie`res,
notamment via l’advection horizontale : les ıˆles Kiribati, ıˆles de petite taille le plus souvent
ignore´es, sont responsables d’un bloom s’e´tendant sur plus d’un millier de kilome`tres, et
l’advection des masses d’eaux riches de l’upwelling de PNG par les courants ge´ne´re´s par les
WWB s’e´tend a` l’est de 170◦E en 2002.
Le Pacifique tropical ouest apparaˆıt donc comme une re´gion complexe, de part la
coexistence de deux types d’e´cosyste`mes tre`s diffe´rents (warm pool et cold tongue), et de
part la ge´ographie de la partie ouest. La combinaison de diffe´rents types d’outils (donne´es
satellite et in situ, mode`le nume´rique) s’est ave´re´e particulie`rement efficace pour cette e´tude.
En particulier, l’apport des donne´es satellite a e´te´ de´terminant : la me´thodologie utilise´e
tout au long de cette the`se a e´te´ de partir des donne´es satellite, afin de cibler les re´gions
d’inte´reˆt, et d’y utiliser ensuite les donne´es in situ disponibles et/ou d’y mettre en place une
configuration re´gionale du mode`le ROMS.
Perspectives
Ces travaux de the`se ouvrent diffe´rentes perspectives, notamment dans le cadre de
l’influence des re´gions coˆtie`res et des ıˆles sur la biologie dans le Pacifique tropical ouest. En
effet, l’influence de la re´gion de PNG (zone de l’upwelling, sortie du de´troit indone´sien, re´gion
de l’ˆıle Halmahera) s’est faite largement sentir dans plusieurs des e´tudes re´alise´es, notamment
pour les enrichissements saisonniers observe´s dans le NECC et pour ceux en lien avec les
coups de vent d’ouest de type “advectif”. Il serait donc particulie`rement inte´ressant d’e´tudier
plus spe´cifiquement cette re´gion coˆtie`re, ainsi que les interactions entre l’e´cosyste`mes coˆtier
et l’e´cosyste`me de la warm pool (interactions coˆte/large). Une telle e´tude sera re´alise´e au
LEGOS dans les anne´es a` venir, dans le cadre d’une collaboration entre les e´quipes OTVC
(Oce´ans Tropicaux et Variabilite´ Climatique) et GEOMAR (Ge´ochimie Marine) : e´tude de
la fertilisation potentielle des eaux au contact de la PNG, puis de leur devenir.
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Conclusion ge´ne´rale
De meˆme, l’impact exerce´ par les ıˆles Kiribati sur la biologie a` la fin de l’El Nin˜o de
1997-98, et sur la dynamique de l’oce´an de fac¸on ge´ne´rale, est tre`s loin d’eˆtre ne´gligeable
malgre´ la petite taille de ces ıˆles. De fac¸on ge´ne´rale, les ıˆles semblent avoir un effet important
sur les concentrations en chlorophylle : enrichissement saisonnier au niveau des ıˆles Salomon,
bloom des Kiribati en 1998, autres enrichissements observe´s dans le sillage des ıˆles Kiribati.
D’autres ıˆles ont probablement e´galement un impact fort sur la dynamique phytoplanctonique
dans la re´gion, il pourrait eˆtre inte´ressant de re´aliser des e´tudes comparatives de diffe´rents
effets d’ˆıles afin de mieux comprendre l’impact de celles-ci sur la biologie dans notre re´gion.
Un autre projet, mene´ au LEGOS (Marie-He´le`ne Radenac et Ge´rard Eldin) et au
LOCEAN (Christophe Menke`s) a` partir de 2007, a pour objectif l’e´tude de l’impact des
coups de vent d’ouest sur l’augmentation de la chlorophylle de surface dans le Pacifique
tropical ouest, pendant les e´ve´nements El Nin˜o. Il s’agit du projet CVEN pre´sente´ dans le
chapitre 6. Nous sommes actuellement en train de mettre en place une configuration re´gionale
du mode`le ROMS, que nous souhaitons utiliser pour e´tudier le devenir des masses d’eaux a`
l’aide traceurs passifs et flotteurs lagrangiens, sur le principe du travail effectue´ a` propos des
Kiribati (chapitre 5).
Nous avons e´galement parfois observe´ certaines structures particulie`res de la chloro-
phylle SeaWiFS, signaux de fortes intensite´ que nous n’avons pas e´tudie´, comme par exemple
la structure particulie`re apparue vers 160◦E-170◦E dans la zone e´quatoriale en mai 2000 (fi-
gure ci-dessous, a) ou les fortes concentrations observe´es en mars 2001 dans la meˆme re´gion
(b). Il pourrait eˆtre inte´ressant de tenter de comprendre la cause de tels e´ve´nements : s’agit-
il d’un couplage physique/biologie ? d’un processus de diazotrophie ? le “bloom” observe´
correspond-il re´ellement a` une augmentation des concentrations en chlorophylle, ou bien
s’agit-il d’un autre signal ?
Cartes de concentrations en chlorophylle SeaWiFS, donne´es a` 8 jours centre´es le 20 mai 2000 (a) et le 18 mars
2001 (b). Attention au fait que les e´chelles de couleur sont diffe´rentes.
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Conclusion ge´ne´rale
Cette e´tude est repre´sentative des anne´es fin 1997 a` 2004, pour lesquelles nous dispo-
sons d’archives couleur de l’eau. SeaWiFS est actuellement toujours en train d’enregistrer
les concentrations en chlorophylle, et d’autres capteurs ont e´te´ lance´s depuis, tels MODIS1
(NASA, USA) et MERIS (ESA, Europe). Des produits combinant SeaWiFS et MODIS/Aqua
sont e´galement propose´s par la NASA, ce qui permet de diminuer le pourcentage de donne´es
manquantes. La longueur des se´ries temporelles de donne´es couleur de l’eau s’accroˆıt donc
de plus en plus. Ainsi la variabilite´ basse fre´quence de la chlorophylle, en particulier in-
terannuelle, pourra eˆtre e´tudie´e plus pre´cise´ment par la suite, notamment par des outils
statistiques inadapte´s pour le moment (se´ries temporelles trop courtes).
Enfin, comme nous l’avons mentionne´ en introduction, de nouvelles techniques appa-
raissent et se de´veloppent, notamment en ce qui concerne la de´termination des groupes phyto-
planctoniques depuis l’espace (Alvain et al., 2005). L’utilisation d’une telle me´thode pourrait
permettre de mieux cerner la variabilite´ de la biomasse phytoplanctonique, en de´terminant
si la variabilite´ des concentrations en chlorophylle s’accompagne d’une modification de la
nature des e´cosyste`mes, et inversement s’il existe une variabilite´ des e´cosyste`mes non re´ve´le´e
par des changements de la concentration en chlorophylle de surface.












niveau de re´fe´rence ge´ostrophique 2000 m
parame`tre de lissage grad(h)/h 0.25
parame`tres
verticaux






pas de temps barotrope (2D) 54 s
pas de temps barocline (3D) 36 min




densite´ moyenne 1025 kg m−3
viscosite´ late´rale (vitesses) 0 m2 s−1
diffusion horizontale (traceurs) 0 m2 s−1
parame`tres
au fond
coef de frottement line´aire 3.10−4 m s−1
coef de frottement quadratique 0 m s−1
rugosite´ 0 m
coef de frottement minimum 10−4 m s−1
coef de frottement maximum 10−1 m s−1
calculs aux
frontie`res
e´paisseur de couche e´ponge 150 km
viscosite´ dans la couche e´ponge 1000 m2 s−1
temps de relaxation : entre´e traceurs 1 jour
temps de relaxation : sortie traceurs 360 jours
temps de relaxation : entre´e vitesses 3 jours






Figure B.1 – Cartes de corre´lation entre les sorties RunK et RunKbis en 1998 : SST (a) et surface libre (b).
Annexes
Figure B.2 – Comparaison des SST sur 2◦S-2◦N (◦C) : donne´es TMI (a), sorties RunK (b) et sorties ORCA
(c).
Figure B.3 – Comparaison des SLA sur 2◦S-2◦N (cm) : SLA T/P-ERS (a), surface libre RunK (b) et surface
libre ORCA (c).
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B. Configuration Kiribati : validation
Figure B.4 – Comparaison donne´es satellite / sorties RunK en surface : corre´lation (a) et RMS diffe´rence
(b) entre les SST TMI et RunK ; corre´lation entre les SLA T/P-ERS et la surface libre RunK (c) et RMS
diffe´rence entre les anomalies sur l’anne´e 1998 de SLA T/P-ERS et de surface libre RunK.
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Figure B.5 – Comparaison des tempe´ratures TAO / RunK / ORCA2 en 1998 a` l’emplacement des sites
TAO : profils moyens et profils de de´viation standard. Dans tous les cas, donne´es TAO en noir, sorties RunK
en rouge et ORCA2 en bleu. Les cadres verts indiquent les stations proches du bloom.
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B. Configuration Kiribati : validation
Figure B.6 – Comparaison des tempe´ratures TAO / RunK / ORCA2 en 1998 a` l’emplacement des sites
TAO, suite : profils moyens et profils de de´viation standard. Dans tous les cas, donne´es TAO en noir, sorties
RunK en rouge et ORCA2 en bleu. Les cadres verts indiquent les stations proches du bloom.
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Figure B.7 – Comparaison des tempe´ratures TAO / RunK / ORCA2 en 1998 a` l’emplacement des sites
TAO : corre´lation et RMS diffe´rence avec TAO. Dans tous les cas, comparaison TAO / RunK en rouge, TAO
/ ORCA2 en bleu. Les cadres verts indiquent les stations proches du bloom.
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B. Configuration Kiribati : validation
Figure B.8 – Comparaison des tempe´ratures TAO / RunK / ORCA2 en 1998 a` l’emplacement des sites
TAO, suite : corre´lation et RMS diffe´rence avec TAO. Dans tous les cas, comparaison TAO / RunK en rouge,
TAO / ORCA2 en bleu. Les cadres verts indiquent les stations proches du bloom.
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Figure B.9 – Comparaison des courants zonaux TAO / RunK / ORCA2 en 1998 a` 165◦E, 0◦N : profil moyen
(a), profil de de´viation standard (b) ; corre´lation (c) et RMS diffe´rence avec TAO (d). Dans les cas (a) et (b),
donne´es TAO en noir, sorties RunK en rouge et ORCA2 en bleu. Dans les cas (c) et (d), comparaison TAO
/ RunK en rouge, TAO / ORCA2 en bleu.
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∼ Abstract ∼
The western tropical Pacific is a complex region where two ecosystems coexist, with
very different physical and biological characteristics. In the western part, the fresh
warm pool is an oligotrophic ecosystem limited by nitrate. In the eastern part, the
cold tongue ecosystem with cold and salty waters, is more productive and limited by
iron. We study the SeaWiFS chlorophyll concentrations as a proxy for the phytoplank-
ton biomass. A statistical analysis (1997-2004) enables us to determine the main space
and time scales of chlorophyll variability. We then study successively the seasonal cy-
cle, a bloom linked to the 1997-98 El Nin˜o (interannual variability) and the impact
of westerly wind bursts on the intraseasonal scale. This thesis explores the relatively
unknown biological variability in this region, which is at first order controlled by the
winds and currents. It also stresses the importance of islands and coastal regions on
the chlorophyll distribution and its variability.
Keywords: physical/biological interactions, ocean color, controls on the phytoplanc-
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∼ Re´sume´ ∼
Le Pacifique tropical ouest (120◦E-160◦W, 20◦S-20◦N) est une re´gion complexe ou` co-
existent deux e´cosyste`mes aux frontie`res variables, et aux caracte´ristiques physiques et
biologiques tre`s diffe´rentes : la warm pool a` l’ouest, e´cosyste`me oligotrophe limite´ par le
nitrate, et la cold tongue a` l’est, limite´e par le fer. Nous utilisons les concentrations en
chlorophylle SeaWiFS comme proxy pour la biomasse phytoplanctonique sur la pe´riode
septembre 1997 a` de´cembre 2004. Une analyse statistique nous permet de de´gager les
principaux modes spatiaux-temporels ou` se concentre la variabilite´ de la chlorophylle.
Nous e´tudions ensuite successivement le cycle saisonnier, une manifestation de l’acti-
vite´ interannuelle et l’action des coups de vent d’ouest a` l’e´chelle intrasaisonnie`re. Nous
montrons ainsi que la variabilite´ des vents et des courants controˆle au premier ordre
la biologie dans le Pacifique tropical ouest. Cette e´tude met e´galement en lumie`re l’in-
fluence de la topographie sur la variabilite´ de la chlorophylle, bien au-dela` des re´gions
coˆtie`res.
Mots-cle´ : interactions physique/biologie, couleur de l’eau, controˆle du phytoplancton,
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